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 第 1章 序論 
 
   
1.1 研究背景 
    
1.1.1 雪崩対策手法 
    
雪氷災害は、社会活動や社会インフラ、居住施設、人命に大きな被害を与える主要な自然災害の
一つである。多量の降雪は、交通障害をもたらし、積雪地域への物資や人の輸送を困難にさせると
同時に、都市生活に大きな障害を与える。この交通障害は、道路への積雪や路面凍結に伴う車両の
走行に対する路面状態の悪化や、除雪作業の遅れ、雪粒子が風によって輸送される吹雪や、輸送さ
れた雪粒子が風の収束する箇所に集中的に堆積する吹きだまりなど、雪氷災害の各種の障害の種類
によりもたらされる。また、雪崩は施設や人命に大きな被害を与える雪氷災害の一つである。雪崩
の走路に存在する道路や鉄道、民家や施設、登山者やスキーヤーなどの山岳利用者は、雪崩の発生
により直接的な被害を受ける。これらの被災対象を雪崩から防護するには、適切な雪崩対策を講じ
る必要がある。雪崩対策手法のうち、最も初歩的な雪崩対策手法は、土地の利用地域区分である。
雪崩の走路や雪崩が到達する危険性のある地域をあらかじめ設定し、これを避けて施設を建設した
り、これらの地域への人の侵入を防いだりする事で、ほとんどの雪崩からこれらの被災対象を防護
することが可能である。しかしながら、これらの地域に既に建設されている施設や、これらの地域
を必然的に横切る山岳地の道路や鉄道については、土地の利用地域区分を厳密に適用することはで
きない。そのため、これらの被災対象に対しては、雪崩対策施設を設置し、雪崩の被害から被災対
象を防護する必要がある。土地の利用地域区分と雪崩対策施設を併用した雪崩対策は、非常に有効
な対策手法である。しかしながら、雪崩対策施設の整備には、多額な費用を要するため、全ての雪
崩の危険に対して十分な雪崩対策施設を整備することは、経済的な理由から現実的ではない。更に
大雪の年には、雪崩対策施設で許容することができる設計積雪深を超えた積雪がもたらされること
により、通常の年には顕在化しない雪崩発生の危険が発生する。そのため、雪崩対策施設の整備が
進んだ現時点においても、雪崩対策施設だけを用いて、全ての雪崩の危険を安全化することは難し
い。これらに対しては、通行規制や住民避難、雪崩発生の危険が高い積雪を取り除くための人工雪
崩や雪庇除去などの事前対策を実施する必要がある。また、被災対象となる多くの施設については、
雪崩対策施設の整備により防護対策を実施することができるが、山岳利用者については施設等によ
る防護対策を実施出来ないため雪崩に直接曝される。山岳利用者においては、雪崩の発生リスクに
応じて山岳地での行動を事前に選択し、雪崩に遭遇しないようにする必要がある。つまり、これら
雪崩対策施設により有効な防護対策を実施出来ない状況や被災対象に対して、状況に応じた事前対
策の実施が必要である。雪崩の事前対策を適切に実施するには、気象や積雪状態に基づいた雪崩発
生予測によって雪崩発生の危険性を適切に把握する必要がある。 
 これまでに雪崩発生予測を行う手法がいくつか提案され、そのうちのいくつかの手法は雪崩発生
予測の現業において使用されている。雪崩の発生予測手法の代表的なものは、気象要素に基づく統
計的な手法であり、気象庁によるなだれ注意報はこの手法の代表例である。この手法では、気象要
素に基づいて、ある地域全体の雪崩発生の危険度を評価するものであり、観測された雪崩発生日と、
そのときの気象要素との統計的な関係から危険度を算定している。統計的な関係を求める手法とし
て、最近隣法に基づく手法(Buser et al.,1987; Buser,1989; Brabec and Meister, 2001)と、分類木
に基づく手法(Davis et al., 1999)などが提案されている。しかしながら、これらの手法では、統計
的な有意性を確保するには、そもそも膨大な雪崩発生履歴の情報が必要である。また雪崩は、個々
の斜面によって雪崩の発生状況が異なる局所性の強い現象であるが、この手法は広い範囲の危険度
を評価するものであり、局所的な雪崩の危険度を評価することはできない。そのため、より決定論
的な手法が必要である。 
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より詳細な雪崩発生予測情報を提供する手法として、気象要素や斜面の積雪層の状態に基づいて、
斜面の方位や標高に応じた雪崩危険度を評価する手法がある。この手法は、ヨーロッパや北米にお
いて、主として現在使用されている雪崩予報の手法である。実際の雪崩予報では、観測により得ら
れた積雪層の状態、積雪層の破壊に対する不安定性のテストの結果、地形、雪崩の発生状況および
気象要素を総合的に考慮して、雪崩予報官が経験的に雪崩危険度を判断する手法(LaChapelle, 
1980)によって、雪崩発生予測情報が作成されている。 
また、より客観的な雪崩危険度を提供するために、観測により得られた積雪層の物性値から雪崩
危険度を算定する手法も提案されている。この手法では、積雪各層にかかる上部の荷重である上載
荷重と層境界でのせん断の強度との関係から、危険度を算定する手法や (Föhn, 1986; Durand et 
al., 1999; Lehning et al., 2004)、予報官が経験的に判断する危険度と同等の危険度を、積雪層デー
タから統計的に算定する手法(Schirmer et al., 2009; 2010)が提案されている。これらの手法を用い
て広範囲の雪崩発生予測を実施するには、積雪層の観測データの多地点にわたる高頻度な取得が必
要となる。山岳地における積雪観測は、多大な労力と費用が必要となることから、雪崩発生予測に
使用できる積雪層のデータの地点数と観測回数は、現実的には大きく制限される。そのため、積雪
データを補完、あるいは代替する手段として、観測された気象データから数値計算により積雪層構
造を求める数値計算モデルが開発され、一部実用化されている。既存の主たる積雪の数値計算モデ
ルとして、SNTHERM(Jordan, 1991)やCROCUS(Brun et al., 1992)、SNOWPACK(Lehning et al., 
1999)などが挙げられる。 
数値計算により積雪層構造を求める手法では、計算に必要な気象のデータを観測するための測定
機器の設置に、多大な労力と費用が必要となるが、気象データを確保することができれば、多地点
の雪崩予測情報を効率的に提供することできる。そのため、時間的空間的な観測密度が低い積雪デ
ータを、数値計算による積雪層の計算結果により補完することが可能である。更には、数値計算に
よる積雪層の再現性能によっては、数値計算単独で雪崩予報を提供できる可能性がある。そのため、
計算によって積雪層の状態を適切に再現できるようになった場合、有効な情報を効率的に提供する
ことが可能となる。 
 
 
1.1.2 雪崩発生予測を目的とした積雪数値モデルが持つ課題 
    
積雪数値モデルの計算結果を用いて雪崩発生予測を実施するには、積雪層構造や雪崩の滑り面と
なる弱層を、計算により正しく再現する必要がある。積雪層構造を再現するために、積雪数値モデ
ルでは数多くの物理過程を考慮しており、適切な計算結果を得るには、これら全ての物理過程を正
しく計算により再現する必要がある。これらの物理過程のうち積雪内の水分移動過程は、積雪層構
造の再現性能に対して最も大きな影響を与える過程であることが示されている(Gustafsson, 2004)。
特に、北陸地域などの比較的温暖な積雪地域では、降雨や融雪に伴う積雪表面への水の供給が真冬
を含めた積雪全期間において頻繁に発生する。そのため、このような地域の積雪層構造の適切な計
算を、積雪全期間を通して得るには、積雪内の水分移動過程を適切に再現する必要があると予想さ
れる。しかし、北陸地域の積雪において、止水面や水みちの形成が積雪層構造に、どの程度の影響
を与えているかは、議論されていない。 
積雪に供給された雨水や融雪水は、積雪内を一様に移動せずに、水の流路を形成しながら水平方
向に不均一に下方へと移動する。この水の流路を水みちと呼んでいる(若浜, 1963)。乾燥した雪が水
を含んだ場合、雪粒子の微細構造は濡れ変態により急激に粗大化する(若浜, 1965; Colbeck, 1980)。
この作用により、積雪層の持つ密度や硬度、雪温などの各物性値や、雪粒子の形状は、大きく変化
する。そのため、不均一な水分移動により積雪層は水平方向に不均一に含水し、不均一に雪粒子の
変態が進行する。その結果、乾燥した積雪層内に水みちが形成された場合には、水が水みちを集中
して流れ、その他の箇所においては水の移動が発生しないため、水を含まない乾いたしまり雪がし
ばしば残される (Wakahama, 1968; Marsh and Woo, 1984)。 
更に、積雪層の含水の有無や含水率の大きさは、湿雪雪崩の発生に対して直接的な関係を持って
おり、また、湿雪全層雪崩の発生には、積雪底面に水が到達することが最も重要な過程であると示
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されている(McClung and Clarke,1987; Clarke and McClung,1999)。積雪層の含水率の増加に伴い、
積雪の強度は減少し(秋田谷・遠藤,1981; Izumi, 1989)、せん断強度も減少するため(山野井・遠藤, 
2002)、積雪層の含水率は湿雪雪崩の発生に関係すると考えられている。また、水みちが形成され
た場合、水みちへ水が集中するため、水みち内の水分移動フラックスは供給水フラックスの大きさ
よりも大きくなる (Marsh and Woo, 1984)。よって、積雪内を水が均一に移動した場合に比べて、
積雪底面に到達するまでの時間が短縮される。積雪内の水分移動は、積雪内の水分分布や挙動に大
きな影響を与えるため、湿雪雪崩の発生に対して非常に重要な物理過程であると考えることができ
る。これらのことより、湿雪雪崩の発生予測を行うには、積雪内の不均一な水分移動を適切に把握
する必要がある。 
しかしながら、水みちによる不均一な水分移動過程を取り入れた数値計算モデルを構築する上で、
現在の水みち形成の理論は十分ではなく、既存の積雪数値モデルでは、水平方向に均一な水分移動
と仮定した非常に簡略的な手法により、積雪内の水分移動を表現している。そのため、結果として
現在の積雪数値モデルでは、積雪内の水分移動が重要でない条件でしか、適切な計算結果を得るこ
とができていない。また、積雪底面からの水の流出を計算するための数値計算モデルでは、不均一
な水分移動を考慮したモデルが構築されているが、積雪層構造を計算する積雪数値モデルと併用す
るのは困難である。例えば Marsh and Woo(1984a，b)は、水平方向の面積に対する水みちの面積
の割合を用いて、浸潤前線の位置と水みちによる積雪からの水の流出を計算した。Colbeck(1979)
は、積雪の水分移動フラックスを調整するために複数の水の流路を仮定したモデルを提案した。こ
れらのモデルは単一層として積雪層を表現し、積雪層内の止水面や水みち形成の詳細な表現は行っ
ておらず、積雪層構造を計算するための積雪数値モデルに、これを直接応用することはできない。 
よって、雪崩の発生予測の現業において使用可能な積雪層構造の再現性能を持つ積雪数値モデル
を開発するには、積雪内の不均一な水分移動を表現する数値モデルを新たに構築することが必要で
あり、そのためには水みち形成の物理過程を明らかにする必要がある。 
 
 
1.1.3 水みちの形成過程 
   
積雪内の水みちは、含水率が非常に高く積雪層の間隙が水で飽和した帯水層が形成された後に、
水みちが形成されることが示されている。帯水層は、水の下方への浸透が著しく阻害される止水面
として機能する層境界の上部に存在する積雪層において形成される。 
止水面として機能する層境界には、以下に示す 3 つの層境界が存在することが、これまでの研究
により報告されている。1 つ目は、粒径の荒い積雪層が下部にあり、細かい積雪層がその上部にあ
る時の層境界である。この止水面は、それぞれの積雪層が持つ毛管力と含水率との関係を示す水分
特性曲線の違いにより形成される(若浜, 1963; Jordan, 1995)。この止水面の効果は、キャピラリー
バリヤーと呼ばれている。2 つ目は、積雪層の下部に氷板がある時の層境界である。この止水面は、
氷板の透水性が上載している積雪層の止水面と比較して、極端に小さいことにより形成される
(Langham, 1974)。3 つ目は、乾燥した単一積雪層への浸透の先端部である浸潤前線である(若浜ら, 
1968; Waldner et al., 2004)。3 つ目の止水面の過程は、自然積雪の観測や低温室における実験によ
って概略的に示されているが、詳細な物理過程は説明されていない。 
また、止水面が形成された後の水みちの形成過程には、大きく分けて 2 つの過程が挙げられる。
それは、フィンガー流と呼ばれる水みちの形態と(Marsh and Woo, 1984；McGurk and Marsh, 1995)、
止水面として機能する層境界が凹凸を伴っている場合に、層境界の凹凸の凹部から形成する水みち
の形態である(高橋，1940；若浜ら，1968；納口，1984a)。 
1 つ目のフィンガー流による水みちは、水みちの幅が 1～4 cm 程度、水みちの間隔は 2 ～10 cm
程度と比較的に小さいことが報告されている(Marsh and Woo, 1984；McGurk and Marsh, 1995)。しか
し、フィンガー流が形成される過程や形成条件については、ほとんど分かっていない。一方で、積
雪が持つ水分移動特性と同程度の水分移動特性を持つ土壌の研究分野では、多くの研究者により、
流体の力学的な過程に基づいて水みちの形成過程を議論している。土壌における水みちの種類は大
きく分けて 2 つあり、乾燥土壌における不安定な流れと、マクロポアや構造的な間隙や隙間を持っ
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た微視的に不均一な土壌におけるマクロポアの流れとに、整理されている。不安定な流れは、乾燥
土壌への浸透の先端部の浸潤前線から形成する。このときの浸潤前線では、非常に高い含水率とな
ることが示されている (Glass et al., 1989; Shiozawa and Fujimaki, 2004; DiCarlo, 2004)。不安定
な流れの形成は、気相と液相の境界面を伴った浸潤前線の不安定な前進によるものであるとして理
論化されている(Hill and Parlange, 1972)。土壌中の水みちの基本的な理論においては、石油工学
における油層への水の圧入時に形成される水みちの形成理論(Saffman and Taylor, 1958; Chuoke, 
1959)が、土壌中の水みち形成の理論へ拡張されている。乾燥土壌での水みち形成の臨界条件が、
理論的な解析の結果から得られている (Raats, 1973; Philip, 1975)。積雪内のフィンガー流は、土
壌中の不安定な流れと同様の過程によって形成されると仮定した場合、これらの知見は、積雪内の
水みち形成の理論を確立する上で非常に有効な基礎になり得ると考えることができる。 
2 つ目は、止水面として機能する層境界が凹凸を伴っている場合に、層境界の凹凸の凹部から形
成する水みちの形態である(高橋，1940；若浜ら，1968；納口，1984a)。層境界が傾斜している場合
には、層境界に沿って水が水平方向に移動し、凹部へ水が集中する。そして、凹部から下部積雪層
への水分移動により水みちが形成される。この水みちはフィンガー流と比較して大きく、巨大なも
のでは水みちの幅が 90cm 程度であることが報告されている(若浜ら，1968)。「雪えくぼ」による水
みちは、この水みちの形態に分類できる。雪えくぼは、層境界上部で帯水層が形成された場合に、
帯水層とその下層の積雪層の弾性的不安定による水平方向に非一様な圧密により、層境界が凹凸と
なったものであり、その凹凸のパターンが積雪表面に現れたものである(納口，1984b)。雪えくぼの
多くは層境界の凹部の下層に水みちを伴っており、水みちの形成によって、凹部のくぼみの発達が
さらに加速される(納口，1984a)。層境界の凹凸に伴う水みちの、これらの形成過程を考察すると、
層境界の滞水効果と凹凸が、凹部への水の集中に変化を与え、その結果として、水みちの形成に変
化を与えると考えられる。しかし、自然積雪では凹凸を伴う層境界が常に存在しているが、必ずし
も水みちが形成するとは限らない。水みちの形成には、何らかの条件が存在すると考えられるが、
その詳細について明らかになっていない。水みちへの水の集中により、水みち中の鉛直水フラック
スは、積雪表面に供給されるフラックスよりも約 2～3 倍程度大きくなると推測されているが
(Colbeck, 1979; Marsh and Woo, 1984)、その大きさが何に影響を受けて変化するか分かっていない。
また、層境界の凹凸に伴う水みちの間隔は、層境界下層の積雪層の密度に関係することが示されて
いるが(納口，1984b)、水みちの幅については、何に影響を受けて変化するか分かっていない。 
これらのことより、積雪内の不均一な水分移動を積雪数値モデルに取り入れるには、乾燥した単
一積雪層への浸潤前線での止水面の形成過程、フィンガー流による水みちや、層境界が凹凸を伴っ
ている場合の水みちの形成過程や形成条件を明らかにする必要がある。 
 
 
1.2 研究目的 
 
本研究の目的は、北陸地方の積雪での止水面と水みちの形成が積雪層構造の変化に与える効果を
示すことと、積雪内の水みちの形成過程や形成条件を明らかにすることである。 
まず、水平方向に均一な水分移動を考慮した積雪数値モデルを構築し、積雪期間を通して降雨や
融雪が発生する北陸地方の積雪を対象として、積雪の再現実験を行った。積雪断面観測によって得
られた積雪層構造の観測結果と計算結果とを比較し、実際の自然積雪における不均一な水分移動の
形成状況について考察した。そして、止水面と水みちの効果を表現する簡易な数値モデルを構築し
て積雪数値モデルに取り入れ、その効果について評価することで、止水面と水みちが積雪層構造へ
与える影響について推測し、積雪数値モデルにおいて考慮すべき止水面と水みちの過程について、
検討を行った。 
次に、乾燥した単一積雪層への浸潤前線での止水面と水みちの、物理的な形成過程や形成条件を
明らかとする実験を行い、理論的な考察を行った。実験に先立ち、積雪と同程度の水分移動特性を
持つ多孔質体である土壌の分野において明らかにされた、止水面と水みち形成の過程についての理
論について調査、整理した。そして、土壌と積雪との水分移動の類似点についてまとめ、土壌にお
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いて得られている止水面と水みちの形成理論の、積雪への応用の可能性について検討した。そして、
この理論に基づき実験を行い、乾燥した単一積雪層への浸潤前線での止水面と水みちの物理に基づ
く形成理論について検討を行った。 
更に、止水面として機能する積雪内の層境界が凹凸を伴っている場合の、水みちの形成条件を明
らかにする数値実験を実施した。数値計算により積雪内の水分移動を再現し、層境界での滞水効果
や、凹凸を変化させたときに、積雪内の水分移動がどのように変化するかを調査する感度実験を実
施した。そして、水みちの形成や、水みちの幅、水みち中の鉛直方向の水フラックスが、何にどの
ような影響を受けるか検討を行った。 
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第 2章 止水面と水みちの形成が積雪層構造の変化に与える効果 
 
 
2.1 概要 
 
本章では、止水面と水みちの形成が自然積雪の積雪層構造の変化に与える効果を検討した。雪崩
発生予測での使用を前提とした積雪数値モデルにおいて考慮すべき止水面と水みちの過程を示すこ
とを目的として検討を行った。ここでは、水平方向に均一な水分移動を考慮した積雪数値モデルを
構築し、積雪期間を通して降雨や融雪が発生する比較的温暖な積雪地域の積雪を対象として再現実
験を行い、積雪断面観測によって得られた積雪層構造の観測結果と計算結果とを比較することで、
実際の自然積雪における不均一な水分移動について議論を行った。止水面と水みちの効果を表現す
る簡易な数値モデルを構築して積雪数値モデルに取り入れ、その効果について評価することで、止
水面と水みちが積雪層構造へ与える影響について推測し、積雪数値モデルにおいて考慮すべき止水
面と水みちの過程について、検討を行った。そして、積雪数値モデルにおいて考慮すべき止水面と
水みちの過程について、議論を行った。なお、水みちの数値モデルの構築にあたって、詳細な物理
過程に基づいた数値計算モデルを構築するための止水面や水みちの形成の知見が欠如していること
から、パラメタリゼーションの手法によって止水面と水みちの効果を表現する簡略的な数値モデル
を構築した。 
  
 
2.2 手法 
 
 水みちは、間隙が水で飽和した帯水層から形成され、帯水層は下方への水の移動が制限される止
水面から形成する。積雪観測や浸透実験により、帯水層が形成される止水面は、いくつかの種類が
あることが報告されており、次に示す 3 つの状況において止水面が形成される。 
1 つ目は、粒径の荒い積雪層が下部にあり、細かい積雪層がその上部にある時の層境界である。
この止水面は、それぞれの積雪層が持つ毛管力と含水率との関係を示す水分特性曲線(water 
retention curve)の違いにより形成される(若浜, 1963; Jordan, 1995)。この止水面の効果は、キャピ
ラリーバリヤーと呼ばれている。この効果を計算により表現するには、それぞれの積雪層が持つ水
分特性曲線を知る必要がある。粒径、間隙率、間隙の形状、雪質などの積雪層の諸特性と水分特性
曲線との関係は詳細に分かってはいないが、水分特性曲線を実際に測定した研究結果はいくつかあ
り、水分特性曲線は、積雪層が持つ雪粒子の粒径や積雪密度に関係していることが示されている
(Coléou et al., 1999; 杉江・成瀬, 2000; Yamaguchi et al., 2010)。一方、止水面になり得る積雪層
同士の水分特性曲線の差について、議論が全くなされていない。 
2 つ目は、積雪層の下部に氷板がある時の層境界である。氷板は、個々の間隙が繋がっておらず、
個々の雪粒子が判別できない積雪層である(Fierz et al., 2009)。氷板は、いくらかの透水性を保持し
ているが、積雪の透水性と比べて著しく小さい透水性を持つことが示されている(Albert and 
Perron, 2000)。氷板は、1 つ目に示した粒径の異なる積雪層の境界における止水面において、下方
への浸透が阻害されることによって到達した水が停滞し、凍結することで氷板が形成される(Pfeffer 
and Humphrhey, 1998)。氷板が形成された後には、氷板の透水性が上載している積雪層よりも極
端に小さいことによって、氷板が止水面として機能する(Langham, 1974)。このため、氷板が形成
される積雪層の層境界においては、氷板の形成の前と後で、止水面が形成される要因が異なる。し
かしながら、氷板の形成には、粒径の異なる積雪層の境界における止水面が形成される必要がある
ことから、この点において、氷板における止水面は、粒径の異なる積雪層の境界における止水面と、
7 
 
同様の過程により形成されると見なすことができる。 
3 つ目は、乾燥した単一積雪層への浸透の先端部である浸潤前線である(若浜ら, 1968; Waldner et 
al., 2004)。積雪層の境界がない単一積雪層において、帯水層が形成されることが自然積雪の観測に
おいて示されている (若浜ら, 1968)。また、乾燥した積雪層への水の浸透では、粒径の荒い積雪層
と細かい積雪層との境界に加え、乾燥した単一積雪層の浸潤前線において帯水層が形成されること
が低温室における浸透実験により示されており、水みちの先端部の含水率は飽和含水率に近く、浸
透先端部の含水率は急激に変化していることが示されている(Waldner et al., 2004)。しかしこのと
きの帯水層形成の詳細な物理過程については、言及されていない。一方、この形態の止水面に関連
して、乾いた単一積雪層における水みちの形成のうち、帯水層形成後の積雪層の圧密の不安定性に
起因する水みちの形成過程は、理論的に議論されている。積雪層に荷重がかかったときの粘弾性の
不安定性によって積雪層が部分的に凹んだ形へと変形し、積雪層内の水は凹んだ箇所へ帯水層を通
じて水平方向に移動し、水が集中する (Nohguchi, 1985)。この不安定な圧密の過程によって、“雪
えくぼ”と呼ばれる小さなくぼみが積雪表面に現れる。そして、雪えくぼの凹んだ部分では、水の
集中によって水みちが形成される。この解析では、水で飽和した帯水層の形成が、水みちの形成の
有無の必要条件として仮定されており、帯水層は積雪層の不連続性により形成されるとしているが、
この帯水層の形成過程について、詳しく言及されていない。これらのように、帯水層が形成する積
雪層構造の状態について、観測や実験的な研究によって概略的に報告されているが、帯水層が形成
される詳細な条件や、形成の詳細な過程について、分かっていない。そのため、水平方向に不均一
な水分移動に対する詳細な物理過程に基づいた数値計算モデルを構築するには、これら全ての止水
面の形態において、モデル構築のための止水面や水みちの形成の理論が、現時点で大きく欠如して
いると言える。 
これらの止水面のうち、3 つ目の止水面については、水を含んだみぞれにより新積雪が形成され
る場合を除いて、融雪や降雨が発生する以前の期間の積雪は水を含んでいないことから、ほとんど
の積雪において、この止水面からの水みちが形成しうる。また、粒径の違いによる止水面からの水
みちは、積雪内における積雪層の境界から水みちが形成されるのに対して、乾燥した積雪層に水が
浸透する際には、積雪の表面付近からも、水みちが形成される可能性がある。そのため、水みちが
形成されうる積雪層内の鉛直方向の位置は、粒径の違いによる止水面からの水みちと比較して、乾
いた単一積雪層への浸潤前線からの水みちの方が、より積雪表面に近い位置において水みちが形成
されると言える。更に、一度形成した水みちは積雪内に保存され、以後の積雪内の水分移動に大き
な影響を与える。これらのことから、乾燥した積雪層への浸潤前線からの水みちは、粒径の違いに
よる止水面からの水みちと比較して、積雪層構造の形成に対して大きな影響を与えていると考える
ことができる。 
今回の研究では、それぞれの止水面からの水みちによる水分移動を表現する数値計算モデルを構
築し、それぞれの止水面が積雪層構造の形成に与える影響を、評価することを目的としている。し
かしながら、モデル構築のための止水面や水みちの形成の理論が、現時点で大きく欠如しており、
これら全てについてのモデルを構築して、それぞれの影響を評価することはできない。一方で、止
水面が形成される過程は 3 つの種類が指摘されているが、そのうちの粒径の違いによる止水面と、
氷板における止水面の過程は、前述のように同じ過程により形成されると見なすことができる。こ
のことから、乾燥した積雪層への浸潤前線からの水みちか、粒径の異なる層境界での止水面からの
水みちかの、どちらか一方について数値計算モデルを構築することによって、それぞれの止水面が
積雪層構造の形成に与える影響を評価することが出来ると考えた。 
そこで、これまでに示されている止水面と水みちの種類のうち、積雪層構造の形成に対して最も
大きな影響を与えていると考えた乾燥した積雪層への浸潤前線からの水みちについて、この過程に
よる止水面と水みちによる不均一な水分移動を表現するモデルを構築し、この形態による止水面か
らの水みちが積雪層構造へ与える影響について議論した。そして、積雪数値モデルにおいて考慮す
べき止水面と水みちの種類について、議論を行った。検討にあたり、積雪期間を通して降雨や融雪
が発生する比較的温暖な積雪地域の積雪を対象として再現実験を行い、積雪断面観測によって得ら
れた積雪層構造の観測結果と計算結果とを比較し、実際の自然積雪における不均一な水分移動につ
いて議論を行った。この検討では、ダルシー則による水平方向に均一な水分移動を仮定して計算し
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た積雪層構造と、パラメタリゼーションによる水平方向に不均一な水分移動を仮定して計算した積
雪層構造、観測により得られた積雪層構造とを、それぞれ比較した。粒径の粗い積雪層の上に粒径
の細かい積雪層が位置する場合の層境界や、氷板の上に積雪層が位置する場合の層境界からの水み
ちの形成については、乾燥した積雪層への浸潤前線からの水みちが積雪層構造の形成に与える影響
を評価することによって、間接的に評価することとした。 
モデルの構築にあたって、納口(1984)による乾燥した単一の積雪層に水が浸透する際に形成され
る水みちの形成過程の研究成果をもとに、止水面と水みちが積雪層構造に与える効果を表現する簡
略的な数値モデルをパラメタリゼーションの手法により構築した。そして、積雪を鉛直 1 次元の複
数層で構成される積雪として表現する積雪多層モデルへ、新たに構築した水みちによる水分移動過
程のパラメタリゼーションを導入した。積雪内の水分移動過程は、土壌の各層での水分移動フラッ
クスを計算するためのダルシー式に基づいて計算を行い、この水分移動のモデルに構築した水みち
のパラメタリゼーションを導入する事で、水みちによる不均一な水分移動を表現した。 
 
 
2.3 研究対象地と使用データ 
 
 この研究では、新潟県十日町市にある森林総合研究所十日町試験地（37°08′N,138°46′E,標高200m）
で観測された気象データを使用して積雪の状態を再現する計算を行った(図 2.1)。また、この観測地
の露場において観測された積雪断面観測の結果を、モデルによる計算結果との比較に使用した。こ
の観測地は、越後山脈の一部である苗場山からの支尾根の末端にある谷間に位置している。2m 程
度の年平均最深積雪深を観測している。また、気温は比較的高く、月平均気温は 1 月で-0.3℃、2
月で 0.0℃である(山野井ら, 2000)。この観測地では、降雨や融雪が真冬においてもしばしば観測さ
れている。0℃近辺の気温において降雪がもたらされることが多く、また、一日の典型的な気温が 0℃
近いため、積雪内の雪温は 0℃か 0℃に近い雪温となっている。今回の研究では、日本海側で豪雪
の年となった 2005/6 年冬季に観測されたデータを用いて、検討を行った。竹内ら(2007)は、十日町
試験地での 2005/6 年冬季の積雪断面観測結果の詳細を説明している。この中で、新雪の積雪層に
降雨による水が浸透することによって形成される雪えくぼと、それによる水みちの発生が 2006 年 1
月 16 日の断面観測結果より報告されている。モデルへの入力値となる気象観測データは降水量と
気温、湿度、風速、放射収支、土壌からの熱フラックスの１時間観測値を用いた。また、積雪深、
メタルウェハー式の積雪重量計により観測された積雪重量、ライシーメータ（3.6m×3.6m）による
積雪底面からの水の流出量、スノーサンプラーによる毎日の積雪重量、10 日置きの積雪断面観測結
果を、モデルによる計算結果との比較に使用した。 
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図 2.1 今回の研究対象地の森林総合研究所十日町試験地の地理的な所在地 
 
 
2.4 モデル概要 
 
今回の検討では、熊倉ら(2004)による積雪多層モデルに積雪内の水分移動モデルを導入し検討を
行った。この積雪多層モデルでは、降雪過程、積雪層圧密過程、融雪過程を考慮している。このモ
デルの初期の段階では、積雪表面での融雪をデグリー・デイ法によって計算していたが、現在は熱
収支法による融雪の計算に拡張している。また、土壌からの熱フラックスによる積雪底面での融雪
や、湿雪の圧縮粘性係数をモデルに新たに取り入れた。積雪全層が雪温 0℃に近いため、積雪層内
の熱移動は今回の計算対象としなかった。積雪内の水分移動モデルの構築の初期段階として、ダル
シー則による水平方向に均一な水分移動をモデルに取り入れた。そして、水みちによる水平方向に
不均一な水分移動のパラメタリゼーションを構築しモデルに取り入れた。また、このモデルの初期
段階で考慮していなかった雪粒子の変態過程について、雪粒子の平均粒径の成長を計算することに
より、これをモデルに取り入れた。 
 
 
2.4.1 降雪過程 
 
1 時間に観測された降水量から 1 時間に積雪した新積雪の重量と新積雪の降雪深を求め、これを
積雪数値モデル内で 1 層の積雪層として表現し、以後の計算を行った。新積雪の重量を、降水量計
による降水量の観測結果より推定した。降水量計の捕捉損失の割合の経験式(横山ら, 2003)を用いて、
観測した降水量の捕捉補正を行った。降水量計で降水が観測された時の降水形態を、湿球温度を用
いて、液体降水と固体降水の 2 つの形態に判別した。新積雪の降雪深は、観測した降水量と経験的
に得られている新積雪密度を用いて推定した。 
 液体降水や固体降水などの降水形態の種類を判別するために、湿球温度を用いた。液体降水と固
体降水の判別のための湿球温度の閾値として、 0=wT を用いた。 
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)( ee
pc
LRTT s
p
h
aw −−=
 
(2.1) 
 
aT は気温(K)を、 p は気圧(Pa)を、 hR は相対湿度を、 se は飽和水蒸気圧(Pa)を、eは水蒸気圧(Pa)
をそれぞれ示している。氷表面に対する飽和水蒸気圧 se (Pa)は、以下に示す Sonntag(1994)の式を
用いて計算した。 
 
)ln49382577.0103198825.1
100613868.132707.295282.6024exp(
25
21
aa
aas
TT
TTe
−×−
×++−=
−
−−
 
(2.2) 
 
降水量計によって観測される降水量は、実際に降水によってもたらされる降水量よりも小さくな
ることが知られている。風が強い場合には、降水粒子が降水量計によって捕捉される割合が小さく
なる。真の降水量と降水量計で観測された降水量の割合を捕捉率と呼び、降水時の風速が大きいほ
ど捕捉率は低下する。また、降水が雪などの固体降水によりもたらされた場合の捕捉率は、液体降
水の場合の捕捉率に比べて著しく低下する。よって、降水量計により観測した降水量を用いて、正
しい降水量を推定する場合には、観測した降水量に対して捕捉率補正が必要となる。ここでは、捕
捉率補正に必要な捕捉率 RC は、横山ら(2003) によって得られた以下の(2.3)式に示す経験式を用い
て決定した。 
 
s
R mw
C
+
=
1
1
 
(2.3) 
 
ここで、 sw は風速 )s(m
-1⋅ を、m は降水量計の型式固有の補正定数である。今回使用した降水量の
気象観測データは、漏水式で助炭と呼ばれる風除けが付いた RT-4 型と呼ばれる降水量計を使用し
て観測している。RT-4 型では、固体降水に対しては 128.0=m を、液体降水に対しては 0192.0=m
の各定数が横山ら(2003)による観測から示されており、ここではこれらの定数を使用した。 これに
より決定した捕捉率を用いて、降水量計により観測した降水量に対して補正を行った。 
 新積雪の深さは、降水量計によって観測された降水量と、Hirai et al. (2007) によって提案され
た新積雪密度の経験式を用いて推定した。この式を以下の(2.4)式に示す。この式は梶川(1989)によ
る新積雪密度の野外観測結果に基づき立式されたものである。 
 
622.06.30 +−= as Twρ   (2.4) 
 
 
2.4.2 融雪過程 
    
融雪量は、積雪表面と積雪底面での熱収支式を用いて計算した。使用した積雪表面における熱収
支式を、以下の(2.5)式に示す。 
 
urlsns QQQQRM ++++=  (2.5) 
 
sM は融雪に費やされる熱フラックスを、 nR は放射収支量を、 sQ は顕熱フラックスを、 lQ は潜
熱フラックスを、 rQ は降雨からの熱フラックスを、 uQ は積雪層への熱フラックスをそれぞれ示し
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ている。 放射収支量は、放射収支計により直接観測されたものを用いた。また、その他の熱フラッ
クスは気象観測データを用いて間接的に推定した値を用いた。また、積雪層の雪温を 0℃に仮定し
たため、積雪層への熱フラックスは 0=uQ を仮定した。 
顕熱フラックス sQ および、潜熱フラックス lQ の推定では、バルク法を用いてこれらを推定した。
顕熱フラックス sQ は以下に示す式を用いて推定した。 
 
)( saaps TTCcQ −= ρ  (2.6) 
  
pc は空気の定圧比熱、 aρ は空気の密度 )m(kg -3⋅ 、C は顕熱輸送の交換速度 )s(m -1⋅ 、 aT  (K)は
高さ az における気温、 sT  (K)は積雪表面温度を示している。また、潜熱フラックス lQ は以下に
示す式を用いて推定した。 
 
)(622.0 s
aa
a
l eeTR
LCQ −= βρ
 
(2.7) 
 
ここで、 L は氷から水蒸気への昇華の潜熱を、 β は蒸発効率（ここでは、 β の値を積雪表面で
0.1=β と仮定）、 aR は乾燥大気の気体定数を示している。 氷表面での空気の密度は次式で示され
るものを使用した。 
 
)378.01(15.273293.1
0 p
e
p
p
Ta
a −=ρ
 
(2.8) 
 
p は大気圧でここでは観測地の標高から  9800=p (Pa)を仮定した。 0p は標準大気圧
1013250 =p (Pa)である。バルク定数は以下の式による値を使用した。 
 
)/ln(74.0 0
*
zz
kuC
a
=  (2.9) 
 
k はカルマン定数を、 *u は摩擦速度をそれぞれ示している。ここでは、次式によって示される大
気が安定の時の摩擦速度の式を用いて摩擦速度を推定した。 
 
)/ln( 0
* zz
kUu
a
a=
 
 (2.10) 
 
ここで、 az は風速を観測した高さ(m)を、 aU は高さ az での 1 時間の平均風速 )s(m -1⋅ を、 0z は空
気力学的粗度(m)を示しており積雪表面の粗度を 0z =0.0002 と仮定した。 
降水からの熱フラックス rQ は、顕熱フラックス sQ および、潜熱フラックス lQ の推定と同様に、
バルク法により推定した。降水からの熱フラックス rQ は、以下の式を用いて推定した。 
 
)( sapwrr TTcrQ −=  (2.11) 
 
rr は降水強度 )sm(kg
-1-2 ⋅⋅ を、 pwc  水の定圧比熱を示している。 
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積雪底面と土壌の境界での熱収支式は以下の式で示される。 
 
ugg QQM +=   (2.12) 
 
ここで、 gM は積雪底面での融雪熱フラックスを、 uQ は積雪への熱フラックスを、 gQ は土壌か
ら積雪への熱フラックスを示している。今回のモデルでは、積雪層の雪温を 0℃で一定としたため
uQ は無視することができる。ゆえに、積雪底面での融雪量は土壌から積雪への熱フラックス gQ に
よって求めることが出来る。今回の計算では、熱流板による土壌から積雪への熱フラックスの観測
値を、積雪底面での融雪熱フラックスとして使用した。 
 
 
 
2.4.3 積雪層圧密過程 
 
積雪層の粘性圧縮は、次式により計算される。 
 
h
dt
dh
h
σ
−=
 
(2.13) 
 
h (m)は積雪層の厚さを、σ は積雪層にかかる上載積雪による荷重(Pa)を、hは雪の圧縮粘性係数 
s)(Pa ⋅ を示している。圧縮粘性係数は、乾雪か湿雪かによって異なる。 
乾雪の圧縮粘性係数 dh は、以下に示す Shinojima (1967)の式により推定した。 
 
)0958.00253.0exp(0 Td −= ρhh  (2.14) 
 
ここで、 0h は実験により得られた定数であり、 0h =3.44×106 s)(Pa ⋅ である。 
湿雪の粘性係数 wh は、木下(1963)による湿雪の粘性の測定結果を用いて Hirai et al. (2007)が立
式した経験式を用いて推定した。Hirai et al. (2007)による湿雪の粘性係数は、次式によって示され
る。 
 




⋅>=
⋅≤−=
−
−
)mkg400(                                
)mkg400()092.0exp(
3
3
..
drydw
drywatvoldw
ρ
ρ
hh
θhh
 
(2.15) 
 
ここで、 ..watvolθ  は体積含水率(%)を、 dryρ は乾雪密度 )m(kg -3⋅ を示している。 
 
 
2.4.4 雪粒子の変態過程 
 
雪粒子の平均粒径を計算するために、雪粒子の変態過程をモデルにおいて考慮する必要がある。
ここでは、雪粒子の変態過程のうち、等温変態過程と湿雪変態過程をモデルで考慮した。一方で、
研究対象地では雪温が 0℃に近く、しもざらめ雪がほとんど観測されないため、温度勾配変態は考
慮しなかった。 
湿雪変態過程を表現するために、Brun (1989) と対馬(1978)による雪粒子の成長速度の式を用い
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た。 Brun (1989)は、重量含水率 ..watweightθ %が 0%から 10%の範囲にある雪の、雪粒子の平均体積
の成長速度を測定した。雪粒子の平均体積の成長速度は次式により示される。 
 
3
.
108 1022.41028.1 watweightdt
dv θ−− ×+×=
 
 (2.16) 
 
vは雪粒子の体積(mm-3)を、 dtdv は雪粒子の体積の成長速度 )s(mm -1-3 ⋅ を示している。 
一方で対馬(1978)は、水で飽和した雪の雪粒子の成長速度を測定し、経験式を得た。 水で飽和し
た雪の雪粒子の成長速度は次式によって示される。 
 
3600
1105.2
2
4
×
×
=
−
φ
φ
dt
d
 (2.17) 
 
φは雪粒子の平均直径(mm)を、 dtdφ は雪粒子の成長速度 )s(mm -1⋅ を示している。 
これらの含水率が異なる場合の雪粒子の成長速度の研究結果より、重量含水率 ..watweightθ (%)が 0%
から 10%の範囲にある雪では(2.16)式を用いて、また重量含水率 ..watweightθ  (%)が 10%以上の場合に
おいては、(2.16)式または(2.17)式のどちらか小さい方を使用し、(2.17)式によって得られる成長速
度を、成長速度の最大値として使用した。等温変態過程に対しては、(2.16)式における重量含水率
を %0.. =watweightθ として、以下の式により計算した。 
 
81028.1 −×=
dt
dv
 
 (2.18) 
 
雪粒子の直径を推定するために、Brun et al. (1992)による手法を用いて計算し、雪粒子の直径の初
期値として 0.1mm を使用した。 
積雪断面観測による積雪の観測結果と積雪モデルの計算結果を比較するために、積雪モデルにお
いて雪質を乾雪と湿雪とに分ける必要がある。モデルにおいて含水率が 0%の積雪層をしまり雪と
して、含水率が 0%以上の積雪層をざらめ雪としてそれぞれ区別した。 
 
 
2.4.5 積雪内の水分移動過程 
 
雪温が 0℃の積雪層への水平方向に均一な水分移動に対して、Colbeck (1972, 1974, and 1977)
の研究結果を参考にダルシー則を用いて、これの数値計算モデルを構築した。水平方向に均一な水
分移動の数値計算モデルを構築後、乾燥した積雪層内での水みちによる水平方向に不均一な水分移
動の新しいパラメタリゼーションのモデルを構築し、モデルに導入した。積雪内の水みちによる不
均一な水分移動を考慮した数値モデルはこれまでに構築されていない。よって、ここでは新たに積
雪層内の帯水層や、水平方向の水分移動、水みちによる不均一な水分移動を表現するモデルを構築
した。今回構築した水分移動の数値計算モデルと新しい水みちのパラメタリゼーションの詳細を、
次に示す。 
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2.4.5.a 水平方向に均一な水分移動 
 
積雪内の鉛直方向の水分移動は、重力と、積雪層の間隙における毛管圧を表すマトリックポテン
シャルの鉛直勾配に支配されている。各積雪層間の水分移動フラックスは、重力とマトリックポテ
ンシャルの鉛直勾配、不飽和透水係数によって求めることが出来る。不飽和の積雪層内の間隙にお
けるマトリックポテンシャルは、間隙中の水分量に関係した関数として表すことが出来る。不飽和
透水係数は、飽和透水係数と間隙中の水分量に関係しており、飽和透水係数は積雪層の粒子直径や
間隙率に関係している。また、ある積雪層内に流入する水分移動フラックスと、流出する水分移動
フラックスが計算によって求めることが出来る場合には、これらの水分移動フラックスと連続式に
よって、含水率の時間変化を求めることが出来る。ここでは、水平方向に均一な水分移動は、ダル
シー則を用いた積雪内の水分移動フラックスの式と含水率の連続の式により、それぞれの積雪層の
含水率の時間変化を計算することで、これを表現した。 
以下に示した鉛直方向の水分移動フラックスの式(Colbeck, 1972)を用いて、各積雪層間の鉛直方
向の水分移動フラックスF  (m s-1)を推定した。 
 
)( g
z
hkF w
w
w ρ
µ
+
∂
∂
−=
 
(2.19) 
 
ここで、 wk は不飽和透水係数(m2)を、 wµ は水の粘性係数 s)(Pa ⋅ を、h は積雪層の間隙中のマトリ
ックポテンシャル(Pa)を、 wρ は水の密度 )m(kg -3⋅ を示している。 
 積雪層の含水率の連続の式は、以下の式によって示される式を使用した。 
 
z
F
t
watvol
∂
∂
−=
∂
∂ ..θ
 
 (2.20) 
 
積雪層の間隙中の毛管圧を示すマトリックポテンシャルh (Pa)は、含水率の関数として表される
水分特性曲線から求めることができる。Colbeck (1974)が測定した排水過程における積雪が持つ水
分特性曲線を用いて、それぞれの積雪層の間隙中のマトリックポテンシャルを計算した。計算には、
マトリックポテンシャルとその時の有効飽和度との関係を関数化した以下の式を用いた。 
 
38043* −−= S
h
 
 (2.21) 
 
ここで、 *S は有効飽和度を示している。土壌などの多孔質体が持つ水分特性曲線は、吸水過程と
排水過程で異なることが知られている。このような水分特性曲線の違いをヒステリシスと呼んでい
る。雪においても水分特性曲線がヒステリシスを持っていることが予想されるが、雪の吸水過程に
おける水分特性曲線は測定されていない事から、このモデルでは水分特性曲線のヒステリシスを無
視した。有効飽和度 *S は、その時の積雪層が持つ飽和度 S と残留水分量における飽和度 wiS により
与えられる。ここでは、Colbeck(1974)の雪の残留水分量における飽和度の測定結果より 07.0=wiS
を用いた。有効飽和度 *S と飽和度S  は次式により与えられる。 
 
wi
wi
S
SSS
−
−
=
1
*
 
 (2.22) 
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..
..
100 ivol
watvolS
θ
θ
−
=   (2.23) 
 
ここで、 ..watvolθ  は体積含水率(%)を、 ..ivolθ  は体積当たりの氷の体積の割合(%)を示している。 
それぞれの積雪層が持つ飽和透水係数を、以下に示す Shimizu (1970)による粒径と乾雪密度との
関係による飽和透水係数 sk (m2)の式により推定した。 
 
)/8.7exp(077.0
2
wdrysk ρρφ ×−=  (2.24) 
 
ここで、φ  は平均粒径(m)を、 dryρ  は乾雪密度 )m(kg -3⋅ を示している。不飽和透水係数 wk は、
飽和透水係数を最大値として積雪の飽和度に関係して大きくなる。 
不飽和透水係数 wk は間隙中の水の飽和度に関係している。それぞれの積雪層が持つ不飽和透水
係数 wk を次式により推定した。 
 
ε*Skk sw =  (2.25) 
 
ここで、ε は雪粒子の粒径分布に依存した定数を示している。ここでは、定数ε の値として Colbeck 
and Anderson (1982)の測定結果より、 3=ε  を採用した。 
 
 
2.4.5.b 水みちによる水分移動の新しいパラメタリゼーション 
 
積雪の野外観測の結果より、納口(1984) は水みちが乾燥した積雪層へ水が浸透するときの浸透の
先端部である浸潤前線より水みちが形成されることを示した。この研究では、次に示す 2 つの条件
において水みちが形成されると仮定した。 
 
1) 単一の乾燥した積雪層へ水が浸透する際の浸潤前線が形成された時 
2) 形成された浸潤前線の先端で、含水率が飽和した層が形成された時 
 
1)の条件については、積雪モデルの含水率の鉛直プロファイルのデータより、乾燥した積雪層へ水
が浸透する際の浸潤前線を特定することは可能である。しかしながら 2)の条件について、ダルシー
則を用いた水の移動過程の数値計算では、単一積雪層内の積雪表面に一定のフラックスで水が供給
されるときの浸透によって形成される浸潤前線において飽和した層の形成を計算により表現するこ
とは難しい。定常状態では浸潤前線後面の積雪層内のマトリックポテンシャルの鉛直勾配が
0≈∂∂ zPc となる (Colbeck, 1972; Illangasekare et al.,1990)。このため、マトリックポテンシャ
ルの鉛直勾配を表す(2.19)式の第１項は無視できるほど小さくなり、積雪層内の水分移動フラック
スは不飽和透水係数と等値となる。ダルシー則に基づいて水分移動を計算する場合、この浸透の条
件における浸潤前線の先端において飽和した層が形成されるには、積雪表面に供給される水フラッ
クスが積雪層の持つ飽和透水係数と同じ値で水が供給される必要があるが、融雪や降水によっても
たらされる水フラックスの大きさは、雪の持つ飽和透水係数に比べて極端に小さい。そのため、ダ
ルシー則に基づいた水分移動の計算では、単一積雪層内に水が浸透する際の浸潤前線において飽和
した積雪層が形成される状態を、計算により表現することは難しい。そのため、この研究では単一
の乾燥した積雪層内の水みちの形成条件について、上記の(1)の条件についてのみモデルで考慮し、
(2)の条件については現在の理論ではこれを考慮できないためモデルで考慮しなかった。  
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新しいパラメタリゼーションにおいて考慮した水みちをモデル内で表現するための概念を、図
2.2 に示した。単一の積雪層内に水が浸透する際の浸潤前線から水みちが形成されると仮定した。
浸潤前線は、いくらかの含水率を持った体積含水率が 0.. ≠watvolθ の層が、含水率を全く持っていな
い体積含水率が 0.. =watvolθ の層の上に存在するときの含水率を持った層を浸潤前線と仮定し、計算
した含水率の鉛直プロファイルから決定した。供給されるフラックスが極端に小さいときには、供
給される水の総量自体も小さく、飽和した積雪層を形成するだけの水の量が供給されないと考えた
ため、水みちは形成されないと仮定した。水みちが形成された場合の浸潤前線に存在する水は、浸
潤前線を下方へ押し下げるための均一に移動する水と、水みちを通り移動する水とに分かれ、これ
らの水が同時に下方へと移動すると仮定した。また水みちが形成された場合には浸潤前線の後面に
おいては、水平方向の水の移動によって、水みち以外の個所から水みちへの水の集中が発生すると
仮定した。そのため、水みちが形成された場合には、形成されない場合に比べて均一に移動する水
の量は減少すると仮定し、浸潤前線の下方への移動が遅くなると仮定した。 
これらを表現するために、水みちの形成のための含水率の閾値を設定し、設定した閾値を水みち
形成の有無の判断に用いた。浸潤前線の含水率が設定した閾値を超えた場合には水みちが形成され、
水平方向の水の移動と水みちを通った積雪底面への水の移動が形成されたと仮定した。含水率が閾
値を超え水みちが形成されたと判断された時の水みちによる水の移動量の式と、含水率が閾値以下
で水みちが形成されていないと判断された時の水みちによる水の移動量の式を以下に示す。 
 



≤=
>−=
))((0)(
))(()()(
tkr
tktkr
StS                tS
StS    StStS
 
(2.26) 
 
ここで )(tSk は浸潤前線にあたる積雪層 k での飽和度を、 tS  は浸潤前線での飽和度の閾値を、
)(tSr は浸潤前線から水みちに水が水平方向に移動し水みちを通って下方へと移動したと仮定した、
水みちによる水の移動量を示すための浸潤前線から取り除いた水の飽和度の量を、それぞれ示して
いる。また、その時の概念図を図 2.3 に示す。 
浸潤前線から取り除いた単位面積当たりの水の量 )(tmr )m(kg
-2⋅ は次式によって求めた。 
 
0
0..
100
)100()()( htStm wivolrr ××
−
×= ρ
θ
 (2.27) 
 
ここで、 kivol ..θ は浸潤前線にあたる積雪層k での単位体積当たりの氷の体積の割合(%)を、 kh は浸潤
前線にあたる積雪層k の層厚を、それぞれ示している。 
この (2.26)式と(2.27)式によって表現される一連の水みちを表現するためのモデルによって、浸
潤前線に存在する水を、浸潤前線を下方へ押し下げるための均一に移動する水と、水みちを通って
移動する水とに分けている。また飽和度の閾値によって、水みちが形成されたときの浸潤前線の下
方への移動速度を制限している。飽和度の閾値である tS を低い値としたときには、浸潤前線から取
り除かれる飽和度 )(tSr は大きくなり、浸潤前線を下方へ押し下げるための均一に移動する水の量
は小さくなる。そのため、浸潤前線における飽和度の閾値 tS の値を調整することによって、浸潤前
線が下方に移動することによって形成される水平方向に均一なざらめ雪の積雪層の厚さが結果的に
調整される。 
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図 2.2 今回のモデルで用いた均一な水分移動と水みちによる水分移動の概念図 
 
 
 
 
図 2.3 水みちを通り下方へと移動したとして均一な水分移動の浸潤前線の積雪層より取り除い
た水の、各飽和度との関係の概念図。浸潤前線の移動速度を制限するために用いた飽和度の閾値と、
浸潤前線における飽和度、残留水分量に対する飽和度、浸潤前線の積雪層より取り除いた水の量に
対する飽和度を、それぞれ示した。 
 
 
浸潤前線における飽和度の閾値 tS の値を決定するために、各積雪層の層厚を総和することにより
計算した積雪層全体の厚さである積雪深と、水平方向に均一なざらめ雪の積雪層の厚さの総和との
割合 wF を用いた。この積雪深に対するざらめ雪の層の層厚の総和の割合 wF が、積雪層の観測結果
とモデルによる計算結果とで一致するように、浸潤前線における飽和度の閾値 tS を調整し、決定し
た。 
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積雪深に対するざらめ雪の層の層厚の総和の割合 wF は次式によって示される。 
 
HS
h
F
n
i
iwet
w
∑
== 1
 
(2.28) 
ここで、 weth  はざらめ雪の積雪層とモデルで判定された各積雪層での層厚を、nはモデル内におけ
るざらめ雪の層の総数、HS は積雪層全体の積雪深を示している。積雪の観測結果より得られた wF
とモデルを用いた計算により得られた wF の時間変化に対する平均二乗誤差(RMSEs)が最小となる
ように浸潤前線における飽和度の閾値 tS の値を決定した。 
  今回構築したパラメタリゼーションを用いた計算結果の検証のために、積雪層構造の観測結果と
計算結果を直接比較し、Lehning et al. (2001)の手法に基づいて雪質の鉛直プロファイルに対して
点数付を行い、評価を行った。この手法による評価点数が 0 のとき計算によって得られた雪質の鉛
直プロファイルは観測結果と全く一致していないことを意味しており、反対に 1 のときには計算結
果と観測結果が全く一致していることを意味している。Lehning et al. (2001)の手法では、雪質を 8
つの雪質に分けた計算結果に対して点数評価を行っている。今回構築したモデルでは、含水率を持
たないしまり雪と、含水率を持ったざらめ雪の 2 つの雪質に分類している。今回の評価では各積雪
層の雪質を 2 つの雪質に分けた計算結果に対して、各層の層厚を用いて重み付け平均を行って点数
付し、評価を行った。 
 
2.5 結果と考察 
 
図 2.4 に観測よって得られた日単位の気象要素および、計算によって得られた日単位の融雪量を
それぞれ示した。図 2.4(a)に観測された日平均気温、(b)に日平均風速、(c)に降雪による日降水量と
降雨による日降水量、(d)に計算によって求めた積雪表面での日融雪量、(e)に熱流板の観測値による
積雪底面での日融雪量、(f)にライシーメータによって観測された積雪底面からの日流出量をそれぞ
れ示した。1 月、2 月の期間に顕著な大雪が観測されている。また、この期間の積雪表面での融雪
量は非常に小さかったが、この期間においても積雪に対しての降雨が発生していた。積雪全層の雪
質がざらめ雪になっていないにもかかわわず、この期間のライシーメータの観測結果では積雪底面
からの水の流出が観測されており、水みちによる浸透が発生していたと考えられる。これについて
は、後に詳細に述べる。 
積雪重量(SWE ; Snow Water Equivalent)および積雪深の、観測値とモデルによる計算値を図 2.5
に示す。積雪重量は積雪内の水分の重量も含んでいる。また、積雪重量と積雪深における観測値と
計算値との差を図 2.6 に示した。観測値として、全層積雪サンプラーにより観測された積雪重量を、
積雪深計によって観測された積雪深を、それぞれ使用した。図 2.5 に示した積雪重量と積雪深の計
算結果と観測結果の、それぞれの差より得られた標準偏差は、積雪重量については 63.5 )m(kg -2⋅ 、
積雪深については 0.25 (m)であった。また、得られた平均二乗誤差(RMSEs ; Root Mean Square 
Errors)は、積雪重量については 78.4 )m(kg -2⋅ 、積雪深については 0.31 (m) であった。図 2.6 よ
り、1 月中旬において、算定された積雪重量と観測結果とで、約 60 )m(kg -2⋅ の差が生じた。この
差は以後の積雪期を通して融雪期まで保持された。最終的には、積雪の融解に伴ってこれらの値の
差はゼロへと減少した。これは、4 月末における融雪熱フラックスの、真値に対する過大評価によ
るものであると考えられる。一方で、積雪重量の過大評価に対応して、積雪深も観測結果と比較し
て過大評価であった。モデルで算定された降雪量や融雪量に対する水収支の若干の誤差が生じてい
るものの、水みちによる水分移動についてのモデルの評価を行うための水収支の良好な計算結果を
得ていると考えた。 
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図 2.4 観測よって得られた日単位の気象要素および、計算によって得られた日単位の融雪量。(a)
日平均気温、(b)日平均風速、(c)降雪による日降水量と降雨による日降水量、(d)積雪表面での日融
雪量、(e)積雪底面での日融雪量、(f)ライシーメータによって観測された積雪底面からの日流出量。 
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図 2.5 観測と計算によって得られた積雪深と積雪重量。a)は積雪重量を、b)は積雪深をそれぞれ
示している。実線は計算値を、点線は自動観測によって得られた観測値を、点は手動観測によって
得られた観測値をそれぞれ示している。 
 
 
 
 
図 2.6 積雪重量と積雪深の、手動観測によって得られた観測値と計算値との差。実線は積雪重量
の差を、点線は積雪深の差をそれぞれ示している。 
 
 
次に、水みちを通って下方へと移動する水の量を調整し、浸潤前線の下方への移動速度を制限す
るための(2.26)式の飽和度の閾値 tS  を、断面観測の結果に合わせて同定した。図 2.7 に、観測と計
算により得られた積雪深に対するざらめ雪の層の層厚の総和の割合 wF を示した。(2.25)式の飽和度
の閾値 tS  を 0.071-0.074 の値の範囲で変化させたときの、モデルによって再現された各積雪層の
wF の計算結果を、それぞれ示した。また、それぞれの飽和度の閾値 tS  を用いて積雪層の再現計算
を実施した時の、 wF の値に対する平均二乗誤差(RMSEs)の値を表 2.1 に示した。水平方向に不均
一な水みちによる浸透が発生した積雪においては、積雪層の雪質が水平方向に変化するため、一つ
の雪質に同定することが難しい。積雪断面観測においてざらめ雪の積雪層の一部にしまり雪が混在
している層を”ざらめ雪/しまり雪”として、また反対に、しまり雪の積雪層の一部にざらめ雪が混在
している層を”しまり雪/ざらめ雪”として積雪断面観測結果を整理した。 wF の値を求めるにあたっ
ては、積雪断面観測において”ざらめ雪/しまり雪”と分類された層についてはざらめ雪の層として、”
しまり雪/ざらめ雪”と分類された層についてはしまり雪の層として、 wF の値を求めた。 
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図 2.7 観測と計算により得られた積雪深に対するざらめ雪の層の層厚の総和の割合の時間変化。
丸が積雪断面観測から得られた観測結果を、それぞれの線は、計算に使用した飽和度の閾値による
計算結果を示している。 
 
 
表 2.1 それぞれの飽和度の閾値 tS を用いて積雪層の再現計算を実施した時の、 ざらめ率 wF の値
に対する平均二乗誤差(RMSEs)の値。 
 
 
 
 
図 2.7 より、計算によって得られた積雪層に対する wF  の値は、水平方向に均一な水分移動を仮
定した計算結果では、 wF  の値は観測結果に対してかなり高い値となっており、実際の積雪におけ
るざらめ雪の層厚の割合に比べて、ざらめ雪の層厚がかなり大きく評価されている。一方で、不均
一な水分移動のパラメタリゼーションを用いた場合の計算結果では、飽和度の閾値 tS を変えること
により wF  の値は大きく変化している。2 月 15 日の断面観測実施日以前の、計算により得られた積
雪層の wF  の値の、観測結果に対する最小二乗誤差は、飽和度の閾値を 073.0=tS として採用した
場合に最小の値が得られた。よって以後の解析では、飽和度の閾値を 073.0=tS としたときの積
雪層の計算結果を用いて、解析を進めた。今回採用した飽和度の閾値 tS の値は、残留水分量におけ
る飽和度 07.0=wiS の値と比較して、それほど高い値ではない。積雪の観測による wF の値は、2 月
24日から3月24日の期間において0.5から0.8の値を保持していたが、モデルの計算結果による wF
の値は、この期間の間も増加し、積雪の観測による wF の値よりも高い値となった。 
次に、均一な水分移動を仮定した場合と、この飽和度の閾値を採用した不均一な水分移動のパラ
メタリゼーションを用いた場合の、積雪の数値再現実験の結果について議論を行った。まずは、積
雪期間全体についての数値再現実験の結果について検討を行った。積雪の観測結果から得られた積
雪層構造の時間変化を図 2.8a)に、水平方向に均一な水分移動を仮定したときの積雪層構造の計算
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結果を図 2.8b)に、また、水みちによる水平方向に不均一な水分移動を考慮した時の積雪層構造の
計算結果を図 2.8c)にそれぞれ示した。また、これらの計算結果と断面観測結果を用いて、雪質の観
測結果と計算結果の一致の度合いを示す評価点数(Lehning et al., 2001)を算出したものを図 2.9 に
示した。 
図 2.8 に示した積雪層構造において、2 月 24 日よりも早い積雪時期の不均一な水分移動を仮定し
た積雪層構造の計算結果では、個々の層厚や積雪層内の各層の高さ方向の位置は若干異なっている
が、水平方向に均一な水分移動を仮定したときの計算結果と比較して、良好な計算結果が得られて
いる。また図 2.9 では、積雪期間を平均した評価点数は、水平方向に均一な水分移動を仮定した場
合に 0.79 であったのに対して、水みちによる水平方向に不均一な水分移動を考慮し場合に 0.91 で
あり、水みちによる不均一な水分移動を考慮するパラメタリゼーションの導入によって大きな改善
が見られた。特に 1 月から 2 月の期間では、パラメタリゼーションを導入した場合、評価点数の顕
著な改善が得られており、今回構築したパラメタリゼーションは概ね機能していると言える。 
次に、積雪断面観測結果と計算による再現結果との比較によって、詳細な評価を行った。前述の
ように、積雪期間全体を通して評価した場合、水みちによる水平方向に不均一な水分移動を考慮し
たことにより、積雪の再現性能に対して一定の改善が見られた。しかしながら、均一な水分移動お
よび不均一な水分移動を仮定した計算の両方の計算結果において、全ての積雪期間に対して良好な
計算結果を得られていない。図 2.8a)に示した積雪層構造の観測結果より、全ての積雪層において
ざらめ雪の雪質が卓越するのは、4 月 5 日以降の時期であった。しかしながら、図 2.8b)に示した均
一な水分移動を仮定した時の計算結果では 2 月 15 日に、水みちによる不均一な水分移動を仮定し
た時の計算結果では 3 月 6 日に、全ての積雪層がざらめ雪として評価されていた。全ての積雪層が
ざらめ雪となる時期は、計算結果では観測結果に比べて積雪期間の早い時期に評価されており、特
に、均一な水分移動を仮定した計算結果では、その傾向が顕著であった。この全ての積雪層がざら
め雪となる時期の不一致は、それぞれの時期に起きる浸透によるざらめ雪の層厚を、計算において
正しく再現できていない事が挙げられる。不均一な水分移動を仮定した計算結果で全ての積雪層が
ざらめ雪として評価される 2 月 24 日以前においては、計 4 回の降雨が発生しており、1 月 14-15
日に総降水量 32mm、1 月 30 日-2 月 3 日に総降水量 18mm、2 月 7-8 日に総降水量 16mm、2 月
14 日-17 日に総降水量 37mm の降雨を、それぞれ観測している。 
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図 2.8 積雪層構造の観測結果と、その観測日に対する積雪数値モデルによる積雪層構造の計算結
果。a)積雪断面観測による観測結果、b)均一な水分移動を仮定した時の計算結果、c)水みちのパラ
メタリゼーションにより不均一な水分移動を仮定した時の計算結果。図中の棒グラフの中で、黒で
示した領域はざらめ雪の積雪層を、白はしまり雪の積雪層を、濃い灰色は断面観測によりざらめ雪
の積雪層の中にしまり雪が混在していた積雪層を、薄い灰色は断面観測によりしまり雪の積雪層の
中にざらめ雪が混在していた積雪層を、それぞれ示している。 
 
 
 
図 2.9 雪質の観測結果と計算結果の一致の度合いを示す評価点数。黒丸が均一な水分移動を仮定
した計算結果の、白丸が水みちのパラメタリゼーションにより不均一な水分移動を仮定した計算結
果の評価点数を示している。 
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図 2.10 それぞれの積雪断面観測の実施日における、積雪断面観測による積雪層構造と、積雪数
値モデルによる積雪層構造の計算結果。a)2006 年 1 月 16 日、b) 2006 年 2 月 6 日、c) 2006 年 2
月 24 日、d) 2006 年 3 月 6 日。それぞれの図中の内、左に示した棒グラフが積雪断面観測による
観測結果を、真ん中が均一な水分移動を仮定した時の計算結果、右が水みちのパラメタリゼーショ
ンにより不均一な水分移動を仮定した時の計算結果を示している。 
 
 
それぞれの断面観測結果とモデルによる計算結果の積雪層構造の詳細を、図 2.10 の a)に 1 月 16
日を、b)に 2 月 16 日を、c)に 2 月 24 日を、d)に 3 月 6 日のものをそれぞれ示した。それぞれの図
中の左側に観測結果を、中央に水平方向に均一な水分移動を仮定したときの計算結果を、右側に水
みちによる水平方向に不均一な水分移動を考慮した時の計算結果をそれぞれ示した。例えば、図
2.10a)左に示した積雪層構造の観測結果において L2 として示した積雪層は、1 月 14-15 日の降雨に
よって形成された、ざらめ雪の層である。均一な水分移動を仮定した場合の計算結果では、図 2.10 
a)中央より、観測結果による L2 の積雪層の厚さに比べて、計算された L2 の積雪層の厚さが、約 3
倍程度厚く評価されていた。また、それ以降の降雨によるざらめ雪の層厚についても、観測と比較
してかなり厚い層厚が評価されている。これらのことより、均一な水分移動を仮定した場合の計算
結果では、それぞれの浸透に対するざらめ雪の層厚を実際の積雪よりも厚く評価しており、その結
果として、全ての積雪層がざらめ雪となる時期が早まったと考えられる。 
一方で、不均一な水分移動を仮定した計算結果では、2 月 24 日よりも早い積雪時期においては積
雪内のざらめ雪の積雪層の層厚を正しく再現しているが、この時期以降の積雪に対しては、これを
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正しく再現できていない。これに伴い、水分移動を仮定した計算と同様に、不均一な水分移動を仮
定した計算においても、全ての積雪層がざらめ雪となる時期が早まっている。図 2.10a)右より、L2
の積雪層は積雪観測結果による L2 のざらめ雪の層に対応しており、観測結果と計算結果とで概ね
同程度の L2 のざらめ雪の積雪層の層厚が得られている。水みちのパラメタリゼーションでは、こ
の降雨による浸透で水みちが形成されたことを、モデルにおいて診断しており、水みちの形成によ
る浸潤前線の下方への移動速度を制限するように機能している。その結果として、L2 のざらめ雪の
積雪層の層厚を適切な層厚に調整することに成功したと考えられる。また、図 2.10b)における L3
のざらめ雪の積雪層は、1 月 30 日-2 月 3 日の降雨によって形成された積雪層を示しており、L3 に
ついても L2 の積雪層と同様に水みちの形成が診断され、ざらめ雪の積雪層の層厚を適切な層厚に
調整している。しかしながら、図 2.10c)に示した 2 月 24 日の断面観測結果と計算結果では、不均
一な水分移動を仮定した計算結果においても積雪上部のざらめ雪の層厚を、観測と比較してかなり
厚く評価しており、3 月 6 日の断面観測では全ての積雪層がざらめ雪の積雪層として評価されてい
る。そのため、2 月 24 日以降の積雪期間においては、今回構築したパラメタリゼーションが正しく
機能しておらず、不均一な水分移動を仮定した計算結果においても、積雪上部のざらめ雪の層厚を
厚く評価しており、これにより全ての積雪層がざらめ雪となる時期が早まっている。 
次に、計算において、ざらめ雪の層厚を厚く評価した要因について検討を行った。水みちが形成
しない場合の単一積雪層内の均一な水分移動を考えた場合、積雪表面への水の供給が停止した後の
積雪層内の水分量は、時間の経過とともに減少し、残留水分量へと漸近していく。これに伴い、浸
透の先端部である浸潤前線は全ての積雪層が残留水分量となるまで下方へと前進し続ける。そのた
め、この浸透に伴うざらめ雪の層厚は、供給された水の総量と残留水分量に関係すると考えられる。
Coléou and Lesaffre,1988 は、雪質や密度が異なるいくつかの雪試料を用いて残留水分量における
飽和度を測定し、その結果、残留水分量における飽和度が 0.065～0.085 の間で変化することを示し
ている。今回構築した水分移動のモデルでは、Colbeck(1974)の雪の残留水分量における飽和度の
測定結果に基づき 07.0=wiS を用いている。今回採用した残留水分量における飽和度に対する
Coléou and Lesaffre,1988 が示した残留水分量における飽和度の変化しうる値の範囲と比較して、
均一な水分移動を仮定した場合の積雪層の厚さの過大評価の度合いは小さい。そのため、残留水分
量の推定誤差のみにより、積雪層の厚さの過大評価がもたらされたとは考えにくい。一方で、積雪
層内になんらかの止水面が存在する場合の水分移動を考えた場合、止水面に水分が到達した後では、
止水面の上部では水分量の高い層が形成され、浸潤前線の下方への移動が阻害される。また、止水
面の上部で水分量の高い層が形成された場合、その止水面から水みちが形成され、止水面に到達し
た水分は水みちを通って下方へと移動し、止水面から排水していく。実際の積雪層において、止水
面が全く存在しない状況は考えにくく、なんらかの止水面が常に存在すると考える方が妥当である。
そのため、実際の積雪では、止水面の効果により浸潤前線の下方への移動が阻害されて水みちが形
成し、この効果によりざらめ雪の層の発達が抑えられたと考えられる。一方で、実際の積雪断面観
測では、1 月 14-15 日の降雨の直後の 1 月 16 日の観測において、しまり雪層内に水みちが存在し
ていたことを観測している(竹内ら, 2007)。これらのことから、供給された水の総量と残留水分量と
もに正しく評価できているとすれば、止水面と水みちの効果を正しく数値計算モデルで再現できて
いないことによって、それぞれのざらめ雪の積雪層の層厚が過大評価された可能性が高い。 
次に、ざらめ雪の積雪層の層厚が過大評価された要因が、止水面と水みちの効果を正しく数値計
算モデルで再現できていないことであると仮定した上で、2 月 24 日よりも早い積雪時期の止水面の
形成要因について検討を行った。この検討において注目すべきは、前述の L2 と L3 として示した降
雨によって形成されたざらめ雪の積雪層である。どちらのざらめ層においても、降雨による浸透が
発生する以前では、数日間降雪が続いており(図 2.4)、この降雪によって積雪深も急激に増加してい
る(図 2.5)。降雨による浸透が発生する直前の積雪層構造については、これらの直前に断面観測を行
っていないため詳細に知ることは出来ないが、これらの降雨の発生以前の積雪の上部には、新雪の
積雪層が形成されていたと推測される。また、図 2.8a)の積雪断面観測の結果より、L2 の積雪層が
形成される前の 1 月 5 日の断面観測の結果では、L2 の積雪層が形成された積雪層の位置周辺にお
いて、雪質の顕著な差は観測されておらず、また、L3 の積雪層が形成される前の 1 月 25 日の断面
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観測の結果においても、同様に雪質の差は観測されておらず、積雪層の粒径の違いによる止水面や
氷板による止水面によって、これらの L2 と L3 のざらめ雪の積雪層の厚さが制限されたとは考えに
くい。また、不均一な水分移動を仮定した計算結果では、乾燥した積雪層への降雨による浸透で水
みちが形成されたことを、今回構築したパラメタリゼーションにおいて診断しており、浸潤前線の
下方への移動速度を制限するように機能している。その結果として、積雪層構造の再現に対して概
ね良好な結果が得られている。これらのことから、新雪の積雪層に降雨による水が供給され、これ
により乾燥した積雪層へ水が浸透していく段階の浸潤前線の先端部において、止水面が形成された
と推測される。 
次に、2 月 24 日以降の実際の積雪での止水面の形成要因について検討した。図 2.8 および図 2.10
より、到達した浸透水によって、上部の積雪層より順にざらめ雪の積雪層へと変態している。上部
の積雪層より順にざらめ雪へと変態した層の最下部の積雪層の位置は、2 月 24 日には L2 の積雪層
に、3 月 6 日、3 月 15 日、3 月 24 日においては L1 の積雪層に位置していた。これら L1 と L2 の
積雪層は以前の降雨と融雪によって形成されたざらめ雪の積雪層であり、上下の積雪層の持つ粒径
に比べ大きな粒径を持っている。図 2.4d)より、これらの期間においては積雪表面での多量の融雪
が発生し、多くの水が積雪層内へ浸透していたが、L1 と L2 の積雪層より下部の積雪層では、ざら
め雪への変態が進んでいなかった。このことから、L1 と L2 の積雪層は、これらの層が形成された
直後のみならず、その後の積雪期間においても浸透水の止水面として機能していたと考えられる。
しかしながら、止水面の位置がざらめ雪の積雪層の上部か下部かによって止水面が形成される要因
が異なるため、これらの積雪断面観測の結果のみから、これらの積雪層がどのような過程により止
水面として機能したかを特定することは難しい。一方で、この止水面が 0℃以下の雪温を持ってい
た場合には、止水面によって下方への浸透が妨げられた水の一部は凍結し、氷板が形成される
(Pfeffer and Humphrhey, 1998; Fierz, 2009)。さらに形成された氷板の透水性が低い場合には、形
成された氷板自体が止水面として機能する。そのため、氷板の形成は止水面の位置を示すための指
標となりうる。2 月 24 日の場合においては、L2 の積雪層が止水面として機能していたことが観測
結果より示唆されたが、L2 の積雪層の上下において氷板は確認されておらず、止水面の位置が L2
のざらめ雪の積雪層の上部か下部かを特定することは難しい。もし L2 の積雪層の上部において止
水面が形成されていたなら、粒径の異なる積雪層の境界において、それぞれの積雪層の持つ水分特
性曲線の違いによって形成される止水面であると考えられる。また、もし下部において止水面が形
成されていたなら、乾燥した積雪層に浸透する際の浸潤前線の先端において形成される止水面であ
ると考えられる。この止水面を今回構築したパラメタリゼーションにおいて適切に再現するには、
水みちの形成を判別するための飽和度の閾値 tS の値について、積雪層の諸特性に合わせて変化させ
るか、更に厳密に特定する必要がある可能性がある。しかしながら、2 月 24 日以前の積雪では、
L2 のざらめ雪の層と、その上部のしまり雪の層とで、雪質や粒径に顕著な違いが存在していたこと
から、これらの違いにより生じた水分特性曲線の違いによって止水面が形成されていた可能性が高
く、L2 の積雪層の上部で止水面が形成されていた可能性が高い。また、図 2.9d)に示した 3 月 6 日
の積雪においては、L1 の積雪層の上部に氷板が観測されたことから、L1 の積雪層上面に位置する
氷板が止水面として機能したと考えられる。この氷板は、3 月 6 日以前に粒径の異なる積雪層の境
界において、それぞれの積雪層の持つ水分特性曲線の違いによって止水面が形成され、この止水面
によって下方への浸透が妨げられた水が凍結したことによって形成されたものと考えられる。一度
氷板が形成された場合には、その後しばらくの期間、形成された氷板が止水面として機能する。ゆ
えに、氷板より下部の積雪層に、含水率を持たない乾いた積雪層が約１か月程度保存されていたと
考えられる。 
一方で、水平方向に均一な水分移動を仮定した計算結果では、この時期において止水面として機
能していた L1 と L2 の積雪層を薄いざらめ雪の層として評価しておらず、そのざらめ雪の層の下部
に以前から存在していたざらめ雪の層や積雪底面まで浸透が進んだことにより、厚いざらめ雪の層
として評価している。このような積雪層では、積雪層同士の粒径の差は、しまり雪とざらめ雪にお
いて生じる粒径の差ほど大きくはない。そのため、乾燥した積雪層への浸潤前線での止水面からの
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水みちを考慮しない場合では、例え粒径の違いによる止水面からの水みちについて的確に計算でき
るモデルを構築したとしても、今回の自然積雪で観測された止水面を計算により再現できない可能
性が高い。よって、積雪期間を通して積雪の数値計算による再現を行う場合には全ての止水面を考
慮する必要がある。また、積雪期前半における止水面の効果によって形成される薄いざらめ雪の層
は、以後の積雪内の水分移動と積雪層構造の形成に大きな影響を与えることから、積雪期前半に形
成される水みちを、まずは適切に再現する必要がある。それを適切に知るためには、乾燥した積雪
層へ水が浸透する際の浸潤前線の先端部で形成される止水面の動態を明らかにしなければならない。 
これらのことより、積雪期前半においては、乾燥した積雪層へ水が浸透する際の浸潤前線の先端
部で形成される止水面からの水みちが、また、積雪期後半においては、粒径の異なる積雪層の境界
において形成される止水面や、積雪層と氷板の境界において形成される止水面からの水みちが、積
雪層構造の形成に大きな影響を与えていることが推測された。これらの粒径の違いによる止水面や
氷板による止水面は、今回のパラメタリゼーションでは考慮していない。しかしながら、実際の積
雪においてこれらの止水面が積雪層構造の形成に影響を与えていることが、今回の検討により示唆
されたことから、積雪全期間の積雪層構造を正しく再現する場合には、これらの止水面の効果につ
いても考慮する必要があると考えられる。また、積雪期間を通して積雪の数値計算による再現を行
う場合には全ての止水面を考慮する必要があり、積雪期前半における止水面の効果によって形成さ
れる薄いざらめ雪の層は、以後の積雪内の水分移動と積雪層構造の形成に大きな影響を与えること
から、積雪期前半の積雪層構造の形成に大きな影響を与える乾燥した積雪層へ水が浸透する際の浸
潤前線の先端部で形成される止水面からの水みちを、まずは計算により適切に再現する必要がある
ことが示唆された。 
 
 
2.6 まとめ 
 
本章では、止水面と水みちの形成が自然積雪の積雪層構造の形成に与える効果を検討し、雪崩発
生予測での使用を前提とした積雪数値モデルにおいて考慮すべき止水面と水みちの種類を示すこと
を目的として検討を行った。 
ここでの検討手法として、水平方向に均一な水分移動を考慮した積雪数値モデルを構築し、積雪
期間を通して降雨や融雪が発生する比較的温暖な積雪地域の積雪を対象として再現実験を行い、積
雪断面観測によって得られた積雪層構造の観測結果と計算結果とを比較し、実際の自然積雪におけ
る不均一な水分移動について議論を行った。ここでは、冬季に水みちの形成がたびたび報告されて
いる新潟県十日町市の森林総合研究所十日町試験地の、2005/06 年冬季に観測された積雪を対象と
して、積雪の数値再現実験を行い、モデルの性能評価を行った。次に、これまでに示されている止
水面と水みちの種類のうち、乾燥した積雪層へ水が浸透する際の浸潤前線の先端部で形成される止
水面と、その止水面から形成される水みちによる水分移動過程について、この効果を表現するパラ
メタリゼーションを構築し、積雪数値モデルに取り入れた。そして構築した水平方向に不均一な水
分移動を考慮した積雪数値モデルを用いて積雪の数値再現実験を行い、積雪層構造の再現性能を評
価するとともに、このモデルで考慮した止水面と、この水みちから発達する水みちが積雪層構造へ
与える影響について議論した。そして、積雪数値モデルにおいて考慮すべき止水面と水みちの種類
について、議論を行った。 
モデルの構築にあたって、詳細な物理過程に基づいた数値計算モデルを構築するための止水面や
水みちの形成の知見が欠如していることから、止水面と水みちの効果を表現する簡略的な数値モデ
ルをパラメタリゼーションの手法により構築した。パラメタリゼーションの構築では、納口(1984)
による雪えくぼと水みちの観察結果による水みちが形成される際の形成概念を基に、乾燥した積雪
層へ水が浸透する際の浸潤前線の先端部で形成される止水面からの水みちのみを対象としてモデル
を構築した。粒径の異なる積雪層の境界において形成される止水面(若浜, 1963; Waldner et al., 
2004)や、積雪層と氷板の境界において形成される止水面(Langham, 1974; Marsh and Woo, 
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1984a,b)については考慮しなかった。本パラメタリゼーションでは、乾燥した積雪層に水が浸透す
る際の浸潤前線の含水率について閾値を設定して、閾値以上の含水率にならないよう含水率に制限
をかけ、閾値以上となった水の量については浸潤前線に相当する積雪層から取り除き、水みちを通
って下方へと移動として積雪底面へと流出させ、これによって浸潤前線の下方への移動速度や水分
移動フラックスを制限した。次に、このパラメタリゼーションを用いた計算により、積雪の状態を
再現し、積雪の観測結果と計算結果とを比較して、モデルの性能評価を行った。 
 
本章の検討によって得られた結論を以下に示す。 
 
・水平方向に均一な水分移動を考慮した積雪数値モデルを用いた積雪層構造の計算結果では、そ
れぞれの水の供給による浸透によって形成されるざらめ雪の積雪層の層厚を、実際の積雪層に
おける層厚と比較して過大評価されていた。また、それに伴い全ての積雪層がざらめ雪となる
時期が、実際の積雪層よりも早く評価されていた。 
 
・乾燥した積雪層へ水が浸透する際の浸潤前線の先端部で形成される止水面からの水みちのみを
対象とした水みちのパラメタリゼーションを用いた計算結果では、積雪期前半の積雪層構造に
対して、積雪の観測結果と比較して概ね良好な計算結果を得られていた。しかしながら、全て
の積雪期間を通して良好な計算結果を得ることは出来ておらず、積雪期後半の積雪層構造に対
しては、均一な水分移動を仮定した計算結果と同様に、ざらめ雪の層厚が過大評価されており、
全ての積雪層がざらめ雪となる時期も早く評価されていた。 
 
・浸透に伴うざらめ雪の層厚の過大評価は、積雪層内の止水面と、それに伴う水みちによる水分
移動を、計算により正しく再現できていないことによって発生すると示唆された。 
 
・積雪断面観測の結果の詳細な検討および、積雪層構造の観測結果と計算結果との比較から、積
雪期前半においては、乾燥した積雪層へ水が浸透する際の浸潤前線の先端部で形成される止水
面からの水みちが、また、積雪期後半においては、粒径の異なる積雪層の境界において形成さ
れる止水面や、積雪層と氷板の境界において形成される止水面からの水みちが、積雪層構造の
形成に大きな影響を与えていることが推測された。 
 
・積雪期間を通して積雪の数値計算による再現を行う場合には全ての止水面の考慮する必要があ
り、積雪期前半における止水面の効果によって形成される薄いざらめ雪の層は、以後の積雪内
の水分移動と積雪層構造の形成に大きな影響を与えることから、積雪期前半の積雪層構造の形
成に大きな影響を与える乾燥した積雪層へ水が浸透する際の浸潤前線の先端部で形成される止
水面からの水みちを、まずは計算により適切に再現する必要があることが示唆された。 
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第 3章 多孔質体における水みちの形成理論の調査・検討 
 
 
3.1 概要 
 
前章では、乾いた単一積雪層への浸透の先端部である浸潤前線における止水面と、その止水面か
ら形成する水みちについての効果を表現する簡略的な数値モデルをパラメタリゼーションの手法に
より構築し、比較的温暖な積雪地域における、この形態による止水面からの水みちが積雪層構造へ
与える影響について議論した。その結果、この形態による止水面からの水みちは、積雪前期から積
雪層構造の形成に対して大きな影響を与えていることが示された。そして、積雪数値モデルにより
積雪層構造を適切に再現するには、まずこの形態による止水面からの水みちを適切に再現すること
が必要であることを示した。 
積雪数値モデルの水分移動過程を改良するには、積雪内の水みちによる水分移動の物理的なモデ
ルを構築する必要があり、理論的な実験と解析による水みちの形成理論が必要である。しかしなが
ら、積雪内の水みちの形成の理論は、現時点で大きく欠如している。 
一方で、土壌物理学の研究分野においては、多くの研究者によって、水みちが形成する際の過程
を流体の力学的な過程に基づいた議論がなされている。土壌における水みちの種類は大きく分けて
2 つあり、乾燥土壌における不安定な流れと、マクロポアや構造的な間隙や隙間を持った微視的に
不均一な土壌におけるマクロポアの流れがある。不安定な流れの形成は、気相と液相の境界面を伴
った浸潤前線の不安定な前進によるものであるとして理論化されている(Hill and Parlange, 1972)。
土壌中の水みちの基本的な理論においては、石油工学における油層への水の圧入時に形成される水
みちの形成理論(Saffman and Taylor, 1958; Chuoke, 1959)が、土壌中の水みち形成の理論へ拡張さ
れている。乾燥土壌での水みち形成の臨界条件は、理論解析の結果から得られている (Raats, 1973; 
Philip, 1975)。また、多くの理論解析や実験において乾燥土壌での水みちによる水分移動過程が議
論されている。  
ここでは、これらの理論の確立に先立ち、積雪と同程度の水の水分移動特性を持つ多孔質体であ
る土壌の分野において明らかにされた、止水面と水みち形成の過程についての理論について調査、
整理した。そして、土壌と積雪との水分移動の類似点についてまとめ、土壌において得られている
止水面と水みちの形成理論の、積雪への応用の可能性について検討した。 
 
 
3.2 油層への水の圧入による水みち 
 
多孔質体における水みち形成についての理論は、油層への水の圧入によって形成される不安定な
流れとして、石油工学の研究分野において初めに研究された。油層への水の圧入は、多孔質内に存
在する油が多孔質内に新たに侵入してきた水と混合せずに置換される現象である。置換しあう流体
が混合しないときの置換の現象を、非混合性置換(Immiscible displacement)と呼んでいる。油が一
定速度で置換される際の置換速度が、不安定性に対する臨界の置換速度よりも大きい場合に、初め
平坦だった油水界面が不安定となる (Chuoke, 1959; Saffman and Taylor, 1958)。Saffman and 
Taylor, 1958 は、安定性解析を実施し、ヘレショウセル(Hele-Shaw cell)を用いて油水界面が不安定
となる条件を決定するための実験を行った。界面の不安定条件は、界面の移動速度と重力、液体の
粘性を用いて示されている。この不安定性の種類は、Saffman-Taylor 不安定性と呼ばれている。こ
の不安定性は流体力学の分野において広く認識されている不安定性である。 
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Chuoke et al., 1959 は、Saffman and Taylor, 1958 による不安定性の条件式を拡張し、液体同士
の界面に働く表面張力を考慮した不安定条件を提案した。また、Javaux et al., 2005 は、Chuoke et 
al., 1959 が提案した不安定性の条件式における液体の濡れ特性に対する各項の正負を明確に定義
し直した。Javaux et al., 2005 による Chuoke et al., 1959 の不安定性の条件式は、次式によって示
される。 
 
0)'cos()()( 2* >−−+−− ασρρµµ kzzgkVe nwwnww
 
(3.1) 
 
(3.1)式の左辺の全ての項の和が正の値となる時に、界面が不安定となることを示している。ここで、
V は界面の移動速度を、µ は個々の液体の粘性、 k  は有効透水係数を、 ρ  は個々の液体の密度
を、g  は重力加速度を、 'zz  は界面の移動方向を、 *σ は多孔質中の有効表面張力を、α は界面に
おける摂動の波数を、数式のうち下付き文字で示される w は濡れ流体(wetting fluid)を、 nw は非濡
れ流体(non-wetting fluid)をそれぞれ示している。また、eは流体の濡れやすさ(wettability)に関係
する変数であり、濡れ流体が非濡れ流体を置換するときは 1=e の値をとり、反対の場合には、 1−=e
の値をとる。また、濡れ流体が非濡れ流体の上部に存在し、この界面が鉛直下方へ移動する場合、
1)'cos( =zz となり、反対に非濡れ流体が濡れ流体の上部に存在する場合は、 1)'cos( −=zz となる。
多孔質中を水が下方への流れることによって多孔質体中の油が置換される現象においては、水は油
と多孔質体との界面に対して非濡れ流体（下付き文字 nw で表現される液体）であり、油は濡れ流体
（下付き文字 w で表現される液体）である。そのため、 1−=e 及び 1)'cos( −=zz の値をとる。また、
油の粘性係数は水の粘性係数に比べ大きく、油の密度は水の密度に比べて小さい。よって、左辺第
1 項の液体の粘性の差と界面の移動速度V および、左辺第 2 項の液体の密度の差と重力は、界面を
不安定とする効果として働く。また、(3.1)式における左辺 3 項は、多孔質中の表面張力の効果を示
している。左辺第 3 項における有効透水係数と摂動の波数は、それぞれ正の値を持っていることか
ら、左辺第 3 項の有効表面張力の項は、界面を安定とする効果として働く。有効表面張力の大きさ
は、平坦な境界に働く表面張力と比較して顕著に大きく、波数の値は摂動の成長速度の最大値をと
る。これらの第 3 項の有効表面張力の値や波数の値は、浸透の時間経過や浸透の状況によって大き
く変化するが、これを正確に求めることはできないため、この式を界面の不安定性の条件式として
直接用いることはできない。  
 
 
3.3 土壌における水みち 
 
土壌物理学の研究分野では、土壌内の水みちによる流れについて、多くの研究者によって精力的
に研究が進められている。土壌内の水分移動には、水平方向にみて均一な移動と不均一な移動とが
ある。不均一な水分移動には、形成される要因の違いによって、マクロポアの流れ(macro-pore flow)
や集積流(funnel flow)、不安定な流れ(unstable flow)などの流れの種類に分けられる。これらの不
均一な水分移動を総称して、選択流(preferential flow)やフィンガー流(fingering flow)という用語で
表現している。また、不均一な水の流路のことを、その流路の形状が手の指の形状に似ていること
からフィンガー(finger)と呼んだり、水みち(water channel)と呼んだりしている。マクロポアの流
れや集積流の形成には、構造的な間隙やレンズ状の土壌層などの土壌の巨視的な不均一性を必要と
する。一方で、不安定な流れでは、このような不均一性を必要とせず、巨視的に均一な土壌層にお
いて形成される。 
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図 3.1 乾燥土壌への水の鉛直下方への浸透の概念図。巨視的に見た場合、浸潤前線の下方への移
動の際に浸潤前線が不安定となり、浸潤前線の移動速度よりも移動速度が速い細長い水みちが形成
される。また、微視的に見た場合には、局所的に毛管力により支配される気相と液相の境界面が存
在する。(Cueto-Felgueroso amd Juanes, 2009 より引用) 
 
 
不安的な流れについて、土壌物理学の研究分野における実験や理論的な研究は、不安定な流れが
形成されるいくつかの条件を示している。不安定な流れによる水みちは以下の条件のときに形成さ
れる。 
 
・粒径の細かい層から粒径の荒い層への鉛直下方の水分移動(Baker and Hillel, 1990) 
・撥水性の乾燥土壌への鉛直下方への水分移動(Wang et al., 2000b) 
・間隙中の封入空気の圧縮を伴った乾燥土壌での浸潤前線の前進(Wang et al., 1998a) 
・水の供給の停止後の水分の再分布(Wang et al., 2003) 
 
これら全ての水みちの形成は、乾燥した土壌へ浸透が前進する際の先端分における浸潤前線の前
進時に、浸潤前線が平坦な形状を維持できずに、部分的に屈曲し、不安定となることによって水み
ちが形成されると考えられている。 
乾燥土壌への浸透を微視的に見た場合には、間隙が空気で満たされている多孔質体において、浸
透により到達した水と以前から存在していた空気が置換される現象であると言える(図 3.1)。油層に
おける油と水との置換とは置換に係わる流体が異なるが、乾燥土壌への浸透の際の水みちは、油層
中の油が水と置換に伴い形成される水みちと、物理的に近い現象である。ゆえに、油層中の油が水
と置換に伴い形成される水みちの研究成果 (Saffman and Taylor, 1958; Chuoke et al., 1959)が、乾
燥土壌への浸透に伴う水みちの理論解析に用いられている。この置換にあたって、濡れ流体は水で
あり、非濡れ流体は空気である。(3.1)式に示した Saffman and Taylor, 1958 の式に従えば、液体の
密度の差と重力は、界面を不安定とする効果として働き、液体の粘性の差と界面の移動速度および
界面の表面張力は、界面を安定とする効果として働くと考えられる。 
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3.3.1 土壌における水みちの形成条件 
 
土壌物理学において議論されている浸潤前線の不安定性の臨界条件について以下に述べる。Hill 
and Parlange, 1972 は、単一乾燥土壌における不安定な流れによる水みちの形成は、気相と液相の
境界面を持った浸潤前線が前進する場合に、浸透の条件によっては、進行方向に対して浸潤前線が
水平な形状を維持することができずに浸潤前線の前進の形状が不安定となり、浸潤前線が水平な形
状を維持できなくなった時に、水みちが形成されると理論づけた。そして、水平な形状が維持でき
なくなる臨界条件を得るための実験を行い、臨界条件を導出した。この条件は、供給水フラックス
や土壌の持つ飽和透水係数の関係によって関連付けられており、水みちが形成される際の臨界条件
として使用する事ができる。Hill and Parlange, 1972 により示された水みち形成の臨界条件は、次
式によって示される。 
 
sKV <   (3.2) 
 
ここで、V  は供給水フラックスを、 sK  は飽和透水係数を示している。(3.1)式における空気の粘
性と密度は、水の粘性と密度に比べて十分に小さいため無視できる。空気の粘性と密度が無視でき
る状況においては、 (3.1)式の表面張力の項を省いた Saffman and Taylor, 1958 の式から(3.2)式を
導出することができる。 
Raats, 1973 は、浸潤前線の不安定性の臨界条件を Green-Ampt モデル(Green and Ampt, 1911)
から導出できることを示した。また Philip, 1975 は、Raats, 1973 による浸潤前線の不安定性の臨
界条件に対して、delta-function 浸透モデル(Philip, 1969)の力学的安定解析により解析的な証明を
与えた。浸潤前線の不安定性の臨界条件(Raats, 1973; Philip, 1975)は次式によって示される。 
 
0<
∂
∂
z
h
 
 (3.3) 
 
ここで、h  はマトリックポテンシャル水頭(負の値)を、 z  は深さ(上方に正)を示している。この式
は、浸潤前線の進行方向後面の鉛直方向のマトリックポテンシャル勾配に対する臨界条件の式を示
しており、マトリックポテンシャルが前線後面で減少する場合に浸潤前線が不安定となる。Raats, 
1973 および Philip, 1975 は、撥水性の乾燥土壌への浸透や、間隙中の封入空気の圧縮を伴った乾
燥土壌での浸潤前線の前進、水の供給の停止後の水分の再分布において、単一土壌における鉛直方
向の負のマトリックポテンシャル勾配が形成されることを示している。 
しなしながら、これらの水みち形成の臨界条件の式は、全ての水みちの形成を予測できるもので
はない。Wang et al., 1998b は、水みち形成の臨界条件についての、(3.2)式に示した供給水フラッ
クスと飽和透水係数とによる式(Hill and Parlange, 1972)や、(3.3)式に示したマトリックポテンシ
ャルの鉛直勾配の式(Raats, 1973; Philip, 1975)が、水みちと均一な浸透の浸透形態の予測に使用で
きるか、実際の浸透実験により評価した。乾燥した砂における水みちの形成については、どちらの
式もこれを予測することが出来たが、(3.2)式に示した供給水フラックスと飽和透水係数とによる式
は、比較的粒径の細かなロームにおける均一な浸透を予測することが出来なかった。そして、毛管
力による安定化効果を(3.2)式に導入する必要があることを示した。 
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図 3.2 浸潤前線後面に負のマトリックポテンシャル勾配が形成される時の、水みちの発達過程
(Selker et al., 1992b; Jury et al., 2003)。h はマトリックポテンシャル（負の値）を、 z は鉛直方
向（上向きを正）をそれぞれ示している。浸潤前線に乱れが生じて浸潤前線の一部分が前進した場
合、その上部ではマトリックポテンシャルが減少し、水みちへの水平方向の流れが生じる。太い矢
印は水分の移動方向を、濃い灰色は含水率およびマトリックポテンシャルが高い箇所を示している。 
  
 
浸潤前線後面の負のマトリックポテンシャル勾配は、水みちの形成条件として示されたが、形成
された水みちが発達するための条件としても機能する(Jury et al., 2004; Wang et al., 2004; 
Shiozawa and Fujimaki, 2004)。図 3.2 に示すように、浸潤前線に乱れが生じて浸潤前線のある一
部分が前進した場合、その部分においてはマトリックポテンシャル勾配を保ったまま、乱れによっ
て前進した分だけ下方へと移動したような、マトリックポテンシャル勾配が形成される。移動しな
かった浸潤前線の先端と同じ高さの位置における、部分的に下部へ移動した浸潤前線の後面のマト
リックポテンシャルは、移動しなかった浸潤前線の先端のマトリックポテンシャルに比べて小さく
なるため、水平方向のマトリックポテンシャル勾配が形成される (Selker et al., 1992a; Cho et al., 
2005)。 この水平方向の勾配により浸潤前線において水みちの位置への水平方向の流れが形成され、
水みちへと水が集中し、水みちの先端部をより深い位置へと前進させる。水みちの発達は、これら
の過程によって維持される。一方で、浸潤前線後面において鉛直方向に正のマトリックポテンシャ
ル勾配が形成される場合には、水平方向の流れは浸潤前線の摂動を消散するように機能するため、
水みちの発達は維持されない (Shiozawa and Fujimaki, 2004)。 
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3.3.2 水侵入圧 
 
水みちの形成や発達には、浸潤前線後面における鉛直方向に負のマトリックポテンシャル勾配が
必要であることが示されている。一方で、含水率の時間変化を計算するためのリチャーズ式
(Richards, 1931)を用いた不飽和土壌における水分移動の一般的な数値モデルは、単一乾燥土壌に
水が一定フラックスで供給される場合の浸透における鉛直方向に負のマトリックポテンシャル勾配
を計算によって再現することは出来ない (Eliassi and Glass, 2001)。しかしながら、単一乾燥土壌
に水が一定フラックスで供給される場合で、間隙中の封入空気が圧縮されない状況における浸透に
おいて、浸潤前線後面の鉛直方向に負のマトリックポテンシャル勾配が形成されることが、多くの
実験により示されている(Selker et al., 1992a; Geiger and Durnford, 2000)。 
乾燥土壌への浸潤前線の先端では、水を保持していない間隙に水が浸入する際に、マトリックポ
テンシャルの閾値が存在することが知られている。このマトリックポテンシャルの閾値が存在する
ことにより、浸潤前線の先端では非常に高いマトリックポテンシャルが形成され、これに伴い浸潤
前線後面のマトリックポテンシャルが、浸潤前線先端部に比べて小さくなることが示されている。
この浸潤前線におけるマトリックポテンシャルの閾値は、“水侵入圧”(water-entry value)として定
義されている(Hillel and Baker, 1988)。浸潤前線先端のマトリックポテンシャルが水侵入圧よりも
小さい場合には、浸潤前線は乾燥した層へ前進することができない。 
これまでに測定された水侵入圧の値は、供給水フラックスや土壌粒子の直径、初期含水率に関係
している (Baker and Hillel, 1990; Geiger and Durnford, 2000; DiCarlo, 2007)。供給水フラック
スが大きいほど、水侵入圧の値は大きい(DiCarlo, 2007) 。また、土壌粒子の直径が大きいほど、
水侵入圧は大きく、測定した水侵入圧と土壌粒子の直径との関係から、水侵入圧の値を表す直線式
が得られている(Baker and Hillel, 1990)。Weitz et al., 1987 は、油で飽和したガラスビーズへの水
の侵入の際に形成される油水界面における動的な水侵入圧の値と、界面の移動速度との関係を測定
した。また、測定結果を用いて動的な水侵入圧の経験式を導出した。Annaka and Hanayama, 2005
は、乾燥土壌での動的な水侵入圧の供給水フラックスとの関係を示した。そして、浸透する際の多
孔質体により、また、置換にかかる液体の種類により、Weitz et al., 1987 による経験式における定
数が変化することが示された (DiCarlo and Blunt, 2000, Annaka and Hanayama, 2005)。DiCarlo, 
2007 は乾燥土壌での動的な水侵入圧の値は、供給水フラックスが大きいほど大きく、初期含水率が
高いほど小さくなることを示した。そして、Weitz et al., 1987 による経験式が、初期含水率の項を
含めた関数形となるべきであることを示した。 
 
 
3.3.3 キャピラリープレッシャーオーバーシュート 
 
浸潤前線と、その後面でのマトリックポテンシャルの値の差を“キャピラリープレッシャーオー
バーシュート”(capillary pressure overshoot)と呼んでいる(DiCarlo, 2007)。キャピラリープレッ
シャーオーバーシュートは、浸潤前線後面における鉛直方向に負のマトリックポテンシャル勾配を
表す単語として用いられることがある。図 3.3 に、キャピラリープレッシャーオーバーシュートが
顕在する場合と顕在しない場合の、浸潤前線流路上のある一点において流れる流体が通過するとき
にマトリックポテンシャルを測定した場合の、その時間変化を示す。キャピラリープレッシャーオ
ーバーシュートが顕在する場合には、マトリックポテンシャルは時間の経過とともに徐々に増加し、
最大値を迎えた後に減少に転じ、一定の値に漸近する振る舞いが測定される。この時の最大値は、
水侵入圧として定義されている(Baker and Hillel, 1990)。一方で、これが顕在しない場合には、マ
トリックポテンシャルは時間の経過とともに徐々に増加し、一定の値に漸近する振る舞いが測定さ
れる。このような振る舞いにおいては、水侵入圧が存在していても、これを測定値から特定するこ
とはできない。 
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図 3.3 ある一点でマトリックポテンシャルの時間変化を測定した場合の、マトリックポテンシャ
ルの振る舞い。a) キャピラリープレッシャーオーバーシュートが顕在する場合、b) キャピラリー
プレッシャーオーバーシュートが顕在しない場合。a)におけるマトリックポテンシャルの最大値が、
水侵入圧に相当する。 
 
Geiger and Durnford, 2000 は、形成される水みちの直径よりも直径が小さいカラムを用いて一
次元の浸透実験を行った。カラム内の試料中のある一点において、テンシオメータ(tensiometer)を
用いてマトリックポテンシャルを測定した結果、粒径の荒い乾燥した砂の試料においては、キャピ
ラリープレッシャーオーバーシュートは観測されたが、粒径の細かい乾燥した砂の試料においては、
キャピラリープレッシャーオーバーシュートは観測されなかった。また、キャピラリープレッシャ
ーオーバーシュートは供給水フラックスにほとんど関係せず、供給水フラックスが極端に小さい時
においても顕著なキャピラリープレッシャーオーバーシュートが観測された。一方で、風乾した土
壌よりも高い初期含水率を持った砂の試料においては、キャピラリープレッシャーオーバーシュー
トは観測されなかった。これらの実験結果より、1 次元の浸透においてもキャピラリープレッシャ
ーオーバーシュートが観測されたことから、水みちが形成された結果としてキャピラリープレッシ
ャーオーバーシュートが形成されるのではないことが明らかとなった。また、試料の粒径と初期含
水率は、キャピラリープレッシャーオーバーシュートの形成の有無に関係していることが示された。
一方で、供給水フラックスの大きさは、キャピラリープレッシャーオーバーシュートの形成の有無
に関係しないことが示された。  
乾燥土壌への浸潤前線の含水率についてもまた、浸潤前線後面の含水率に比べて高い含水率とな
ることが示されている (Glass et al., 1989)。この結果は、砂の透過光を用いた含水率の測定手法を
用いて乾燥土壌への浸透中の含水率の分布を測定することによって得られたものである。浸潤前線
先端と後面との含水率の差のことをサチュレーションオーバーシュート(saturation pressure 
overshoot)と呼んでいる。Shiozawa and Fujimaki, 2004 は浸潤前線先端における含水率が飽和含
水率に非常に近いことを示した。また、より小さな供給水フラックスを用いた場合においても、ほ
ぼ同程度の含水率が浸潤前線先端において測定された。DiCarlo, 2004 は、供給水フラックスの増
加に伴い浸潤前線先端と後面の両方において含水率が増加するが、その増加率は異なることを示し
た。また、初期含水率の増加に伴ってサチュレーションオーバーシュートが減少することを示して
おり、初期含水率はサチュレーションオーバーシュートが顕在するための決定的な条件として機能
することを示した。更に、キャピラリープレッシャーオーバーシュートは供給水フラックスに関係
なく、全てのフラックスにおいて観測されたが(DiCarlo, 2007)、サチュレーションオーバーシュー
トは供給水フラックスが極端に小さいか、極端に大きい場合において観測されなかったことが示さ
れている(DiCarlo, 2004)。サチュレーションオーバーシュートが観測される状況においてキャピラ
リープレッシャーオーバーシュートも常に観測されることから、サチュレーションオーバーシュー
トの形成はキャピラリープレッシャーオーバーシュートの形成に直接的に関係している (Selker et 
al., 1992b, DiCarlo, 2007)。供給水フラックスが極端に小さい場合(Yao and Hendrickx, 1996)や、
極端に大きい場合(Glass et al., 1990)では、水みちの形成は確認されておらず、浸潤前線は安定で
あることから、キャピラリープレッシャーオーバーシュートは水みち形成の臨界条件として十分で
はないことが示されている(2007)。  
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3.3.4 マトリックポテンシャルと含水率の振る舞いの、水分特性曲線による議論 
 
乾燥土壌への水みちによる水分移動過程は、水侵入圧やキャピラリープレッシャーオーバーシュ
ート、サチュレーションオーバーシュートを用いて議論されており、これらは図 3.4 に示す水分特
性曲線(water retention curve)のうち、初期吸水曲線(initially wetting curve)、主排水曲線(main 
drainage curve)を用いて議論されている。 
浸潤前線の含水率とマトリックポテンシャルは初期吸水曲線に沿って増加する (Liu et al., 
1994)。浸透中のマトリックポテンシャルと間隙中の飽和度を同時に測定した結果、浸潤前線にお
けるマトリックポテンシャルと飽和度の関係は、初期吸水曲線に平行な位置で、初期吸水曲線より
概ね 1-2cm ほどマトリックポテンシャルが大きい位置に存在していた(DiCarlo, 2007)。このときの
浸潤前線におけるマトリックポテンシャルと飽和度の関係は、浸潤前線の移動速度に関係していな
かった。また、浸潤前線後面においては水分特性曲線での典型的な排水曲線が得られた。そのため、
不飽和土壌における水分移動のモデルであるリチャーズ式 (Richards, 1931)を、浸潤前線後面の排
水過程に対して適応できることが示された。 
Glass et al., 1989 は、水みちが乾燥土壌中に保存される過程の物理的な理論を提案し、浸透実験
によって実証を行った。水みちの保存の過程は、水侵入圧と水分特性曲線のヒステリシスを用いて
説明されている。水みちが乾燥土壌中に保存されるには、水みちの箇所から乾燥した層への水平方
向の流れが形成されない必要がある。水みち先端の含水率は飽和含水率になっているか、または飽
和含水率に非常に近い含水率となっている。浸潤前線先端部の含水率は乾燥した層がもつ初期含水
率から急激に増加するため、浸潤前線先端部では吸水過程となっている。一方、先端部が下方へと
通過した後の位置においては、水みち先端部の含水率と比較して、水みち先端通過後の後面の位置
における含水率は小さくなり、これに伴って水みちの先端部後面における水分が吸水過程から排水
過程へと変化する。このときの含水率とマトリックポテンシャルとの関係は、水分特性曲線の初期
吸水曲線から排水曲線へと変化する。排水曲線におけるマトリックポテンシャルは、吸水曲線のも
のと比較して小さい値をとるため、水みち先端部後面のマトリックポテンシャルは減少する。一方、
水みちの流路の周辺の狭い範囲においては、含水率が初期含水率から増加する吸水過程となってい
る。水みち先端部の通過後の水みちの流路から乾燥した層への水平方向の水分移動は、水みち内の
水平方向のマトリックポテンシャルが同じになるまで継続する。水平方向にマトリックポテンシャ
ルが同じとなる定常状態においては、水みち内の含水率が水みち周辺部よりも大きくなる。水平方
向にマトリックポテンシャルが同じとなり、水みちから乾燥した層への水平方向への水分移動が停
止した定常状態においては、水分特性曲線のヒステリシスの結果として、水みちの中と周辺部とで
含水率の値が異なる 2 つの部分が同時に存在する。このことについて、Liu et al., 1994 は、水みち
の含水率とマトリックポテンシャルの関係を測定し、Glass et al., 1989 によって説明された水みち
の保存の過程を確認した。 
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図 3.4 マトリックポテンシャルと含水率との関係を示す水分特性曲線の概念図。y 軸はマトリッ
クポテンシャルを毛管水頭圧として示しており、x 軸 y 軸の交点を 0 として、上向きに負の値を示
している。太い実線は主排水曲線を、細い実線は主吸水曲線を、点線は初期吸水曲線をそれぞれ示
している。 
 
 
 
 
図 3.5 浸透に伴う土壌内の含水率、透水係数、マトリックポテンシャルの振る舞い。a)含水率に
対するマトリックポテンシャルの振る舞い、b) 透水係数に対するマトリックポテンシャルの振る
舞い。A から A*への太い実線は浸潤前線が不安定な場合を、B から B*への太い実線は浸潤前線が
安定な場合を、それぞれ示している。 (Geiger and Durnford, 2000 より引用) 
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図 3.6 浸潤前線が不安定な場合(ScenarioA)と浸潤前線が安定な場合(Scenario B)における土壌
内の含水率の鉛直プロファイル。(Geiger and Durnford, 2000 より引用) 
 
 
Geiger and Durnford, 2000 は、単一乾燥土壌における均一な流れと水みちによる流れの、それ
ぞれの流れが形成される時の浸透の違いを、マトリックポテンシャルの勾配に着目して説明するモ
デルを提案した。提案した含水率とマトリックポテンシャルの関係の振る舞いを図 3.5 に示す。ま
た、含水率の鉛直プロファイルの振る舞いを図 3.6 に示す。浸潤前線先端の含水率は動的な水侵入
圧によって決定される。ダルシー-バッキンガムのフラックス式を浸潤前線後面の水分移動の振る舞
いに対して適用して考えると、浸潤前線での含水率に対応した透水係数よりも供給水フラックスが
小さい場合には、浸潤前線先端に比べ浸潤前線後面でマトリックポテンシャルが減少する必要があ
り、浸潤前線後面のマトリックポテンシャル勾配は必然的に負となる。この状況は、(3.3)式に示し
た水みちが形成されるマトリックポテンシャルの鉛直勾配の条件にあてはまる。マトリックポテン
シャルが浸潤前線後面で減少するには、含水率もこれに伴い減少する必要がある。そのため、浸潤
前線後面においては排水過程となっており、水分特性曲線における含水率とマトリックポテンシャ
ルの関係は、初期吸水曲線から排水曲線に移行する。Glass et al., 1989 は、この振る舞いを水分特
性曲線の吸水曲線と排水曲線を用いて、図 3.5 に示すように説明している。一方で、浸潤前線での
含水率に対応した透水係数よりも供給水フラックスが大きい場合には、浸潤前線後面のマトリック
ポテンシャル勾配は必然的に正となる。この状況では、浸透のパターンは均一な浸透となる。この
とき、マトリックポテンシャルの増加に伴い、含水率も増加し続けるため、吸水過程を維持しつけ
る。これにより、水分特性曲線における含水率とマトリックポテンシャルの関係は、初期吸水曲線
に沿って変化する。 
このように浸潤前線後面の含水率とマトリックポテンシャルの関係は、ダルシー-バッキンガムの
フラックス式と水分特性曲線を用いて説明することが出来る。しかしながら、浸潤前線前面の含水
率とマトリックポテンシャルの振る舞いは、これらを用いて説明することが出来ない。図 3.1 に示
したように、浸潤前線前面の気相と液相の境界面は間隙サイズにおいて完全に不連続である。Lu et 
al., 1994 は、乾燥したガラスビーズと、あらかじめ湿ったガラスビーズにおける浸潤前線先端部の
水分移動を顕微鏡を用いて観察し、間隙サイズにおける水分移動は、乾燥した多孔質体と湿った多
孔質体とで異なることを示した。乾燥した多孔質体への浸潤前線では、ある粒子から別の粒子へ水
が飛び移るジャンプ過程によって、水分が移動することを示した。水の拡散によって粒子を覆う水
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膜の厚さが厚くなる水膜厚化過程は乾燥した多孔質において観測されなかった。乾燥した多孔質体
への浸潤前線の先端における間隙は完全に水で飽和しており、浸潤前線の先端部では含水率が完全
に不連続であった。これらの事より、浸潤前線前面は完全に不連続であることから、連続的に含水
率やマトリックポテンシャルが変化するときのこれらの時間変化を計算するためのリチャーズ式
(Richards, 1931)は、浸潤前線前面の気相と液相の境界面を挟んでの水分移動に対して使用するこ
とはできない(Shiozawa and Fujimaki, 2004)。 
また、一般的な不飽和土壌における水分移動の数値モデルは、単一乾燥土壌に水が一定フラック
スで供給される場合の浸透における鉛直方向に負のマトリックポテンシャル勾配を計算によって再
現することはできない (Eliassi and Glass, 2001)。リチャーズ式を用いた水分移動の計算において
は、水侵入圧による水分移動の阻害作用を考慮に入れない場合、例え計算モデルで水分特性曲線の
ヒステリシスを考慮に入れたとしても、鉛直方向に負のマトリックポテンシャル勾配を計算によっ
て再現することはできない(Eliassi and Glass, 2001)。ゆえに、浸潤前線先端の水分移動を表現する
ために、サチュレーションオーバーシュートやキャピラリープレッシャーオーバーシュートを数値
計算によって示すことができるモデルが、いくつか提案されている。液体同士が置換される機構を
表現するためのインベージョンパーコレーションのアルゴリズムを用いて、水みちによる水分移動
を計算により表現する手法 (Lenormand et al., 1988; Glass and Yarrington, 2003)や、サチュレー
ションオーバーシュートやキャピラリープレッシャーオーバーシュートを計算によって再現するた
めに、従来のリチャーズ式を拡張する手法 (Eliassi and Glass, 2002, 2003; Cueto-Felgueroso and 
Juanes, 2009) などが提案されている。 
 
 
3.3 乾燥土壌と乾燥した積雪層における、水の浸透の類似点 
 
乾燥土壌への浸透と、乾燥した積雪層への浸透にはいくつかの類似点が存在する。一つは、多孔
質体を構成する粒子の直径である。多孔質体の持つ粒子の直径は、多孔質体が持つ間隙の大きさや
間隙の大きさの頻度分布を決定する要素であり、間隙中のマトリックポテンシャルの大きさや水分
移動特性を特徴づける、重要な要素である。乾燥土壌での水みちの形成や浸潤前線後面のキャピラ
リープレッシャーオーバーシュートは、土壌の土粒子の種類の中でも比較的粒径の大きな砂におい
て観測されており、粒径が大きいほど顕著なキャピラリープレッシャーオーバーシュートが測定さ
れる(Geiger and Durnford, 2000)。米国農務省(The U.S. Department of Agriculture)による土壌の
分類では、粒径が0.05-2.0 mmの範囲にある土粒子を持つものを砂として定義している(Soil survey 
staff, 1999)。 Selker et al., 1992a は、キャピラリープレッシャーオーバーシュートを 40-50 sand
において観測した。40-50 sand は、0.422mm のふるいの目の開きを持つアメリカ標準ふるい番号
(U.S. standard sieve number)で 40 番のふるいを通過し、0.297mm のふるいの目の開きを持つ 50
番のふるいで通過できなかった砂の試料を示している。また Geiger and Durnford, 2000 は、キャ
ピラリープレッシャーオーバーシュートを 60-80 sand(ふるいの目の開きが 0.251-0.178 mm)と
80-100 sand (ふるいの目の開きが 0.178-0.152 mm)、100-140 sand (ふるいの目の開きが
0.152-0.104 mm)において観測した。これらの砂の粒子の粒径は、雪が持つ粒子の粒径に近い。自
然積雪が持つ積雪層の粒径は、その平均粒子直径の大きさによっていくつかのクラスに分類される
(Fierz et al., 2009)。Geiger and Durnford, 2000 がキャピラリープレッシャーオーバーシュートを
測定した砂の粒径は、この自然積雪の分類では、0.25mm 以下の平均粒子直径を持つ“very fine”に
分類される。このため、実際の自然積雪における雪粒子の粒径は Geiger and Durnford, 2000 がキ
ャピラリープレッシャーオーバーシュートを測定した試料の粒径よりも大きいと考えることができ
る。これらのことから、積雪における水分移動特性は、砂における水分移動特性に近いと考えるこ
とができ、積雪が砂と同様な水分移動特性を持っていた場合には、ほとんどの雪質においてキャピ
ラリープレッシャーオーバーシュートを観測することができると予想される。 
もう一つの類似点は、浸潤前線の先端における気相と液相の境界面の存在である。初期含水率を
持っていない乾燥した多孔質体の間隙は、はじめ空気で満たされている。乾燥した多孔質体への浸
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透は、間隙中の空気が到達した水によって置換される現象である。乾燥した多孔質体への浸透時に
は、浸潤前線の先端において気相と液相の境界面が形成される。境界面の特性は、固相、液相、気
相それぞれの素材によって特徴づけられる。気相と液相の境界面の固相に対して接するときの角度
は接触角と呼ばれており(Young, 1805)、気相と液相と固相の 3 つの相が交わる線を接触線あるいは
三重線と呼んでいる。固体表面を液体が濡らす性質は、接触線での接触角によっていくつかの種類
に分類されている。接触角が 0 度の場合には、この状態を”完全な濡れ”と呼んでいる。完全な濡れ
の状態では、固体表面にある水は完全に広がり、平衡状態では接触線は存在しない。 温度が 0 °C の
氷表面での水との接触角の実験結果より、完全な 0 度ではないが、0 度に非常に近いとされている
(Ketcham and Hobbs, 1969; Knight, 1971)。一方で、この実験では氷表面において疑似液体層
(liquid-like layer)の存在が指摘されている。Makkonen, 1997 は、疑似液体層が存在しない-25℃の
氷を用いて実験を行い、氷の水に対する接触角が 0 度でないことを示した。また、Hoffman, 1975, 
1983 は接触角が 0 度となる素材を用いて、この素材に対する気相と液相の境界面である接触線が
動いているときの、接触線での接触角である動的接触角を測定した。動的接触角は接触線の移動速
度によって異なっており、0 度から 180 度の範囲で大きく変化することを示した。これらの事より、
もし氷表面の接触角が完全に 0 度であったとしても、氷表面を動く気相と液相の境界面にあたる接
触線での動的接触角は 0 度ではなく、氷表面にある存在する水は、氷表面を完全に広がり濡らすこ
とはできないと考えることができる。ゆえに、乾燥した積雪への水の浸透は非混合性置換の現象と
物理的に同じであり、接触角が 0 度ではない乾燥した土壌への浸透と物理的に同じ現象であると考
えることができる。そのため、乾燥した土壌への浸透と乾燥した積雪への浸透では、物理的な原理
において共通点があると考えた。 
 
 
3.4 まとめ 
 
  土壌物理学における水みちの研究成果をまとめ、以下に示す。 
 
・多孔質体の間隙中に充填されている流体が、圧入された流体により一定速度で置換される場合、
置換速度が不安定性に対する臨界の置換速度よりも大きい場合に、初め平坦だった油水界面が
不安定となる(Saffman and Taylor, 1958; Chuoke, 1959)。臨界の移動速度は、界面の移動速度
と重力、液体の粘性、表面張力を用いて示されている(Chuoke, 1959)。 
 
・乾燥土壌への水の浸透によって形成される浸潤前線が前進する場合、浸透の条件によっては、
進行方向に対して水平な形状を維持することができずに浸潤前線の前進の形状が不安定となり、
水みちが形成される(Hill and Parlange, 1972)。 
 
 ・水みちが形成する際の条件式として、供給水フラックスと飽和透水係数との関係による式(Hill 
and Parlange, 1972)と、浸潤前線後面におけるマトリックポテンシャルの鉛直勾配の式(Raats, 
1973; Philip, 1975)が提案されている。しかしながら、これら 2 つの条件式は、全ての水みち
の形成を十分に説明できるものではない(Wang et al., 1998b; DiCarlo, 2007)。 
 
 ・乾燥土壌への浸潤前線先端では、水を保持していない間隙に水が浸入する際の、マトリックポ
テンシャルの閾値が存在する(Baker and Hillel, 1990; Geiger and Durnford, 2000; DiCarlo, 
2007)。この浸潤前線におけるマトリックポテンシャルの閾値は、“水侵入圧”として定義され
ており、間隙中のマトリックポテンシャルが、水侵入圧で定義される閾値以下の場合には、浸
潤前線は前進することができない(Hillel and Baker, 1988)。 
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・供給水フラックスの条件によっては、乾燥土壌への浸潤前線後面において先端の含水率に比べ
て含水率が低くなるサチュレーションオーバーシュートや、先端のマトリックポテンシャルに
比べてマトリックポテンシャルが小さくなるキャピラリープレッシャーオーバーシュートが形
成される。サチュレーションオーバーシュートの存在は、キャピラリープレッシャーオーバー
シュートの存在と直接的な関係性がある(Selker et al., 1992b, DiCarlo, 2007)。 
 
・水侵入圧は、浸潤前線先端部の含水率や透水係数のみならず、浸潤前線後面の含水率やマトリ
ックポテンシャルの振る舞いを支配するため(Glass et al., 1989)、キャピラリープレッシャー
オーバーシュートやサチュレーションオーバーシュート、水みちの形成に対して非常に重要な
過程である(Geiger and Durnford, 2000)。 
 
・形成された水みちの発達過程と保存過程は、水侵入圧およびキャピラリープレッシャーオーバ
ーシュート、サチュレーションオーバーシュート、ダルシー-バッキンガムのフラックス式、水
分特性曲線を用いて、説明されている(Glass et al., 1989, Geiger and Durnford, 2000)。 
 
以上の事から、水侵入圧の存在は、浸潤前線先端の透水性や含水率、マトリックポテンシャルを
支配し、更には、浸潤前線後面の含水率やマトリックポテンシャルの振る舞いを支配していること
から、この阻害過程は、乾燥した土壌での水みちの形成や発達、保存の過程に対して直接的な関係
があると言える。また、積雪を構成する雪粒子の粒径は、水侵入圧による浸透の阻害過程が顕著に
表れる砂が持つ粒径と、非常に近い。更には、乾燥した積雪への浸透は、乾燥した土壌への浸透や、
油層への水の圧入と同じ、非混合性置換であり、物理的には同じ現象であると考えることができる。 
これらの事より、乾いた単一積雪層への浸透の先端部である浸潤前線における止水面は、水侵入
圧による水の阻害過程によって形成され、また、この止水面からの水みちの形成や発達は、乾燥し
た土壌での水みちと同様の過程によって説明することができると示唆される。 
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第 4章 乾燥した積雪層での水みち形成過程に関する実験と理論的解析 
 
 
4.1 概要 
 
本章の研究目的は、乾燥した単一積雪層への浸透の際に形成される止水面と水みちの形成過程や
形成条件を明らかにすることである。ここでは土壌物理学における水みち形成の研究成果を応用し、
積雪層での水みち形成を説明することを試みた。つまり、乾燥した単一積雪層での水みち形成は、
乾燥土壌での浸潤前線の不安定な前進と、同じような原理に基づくと仮定した。 
本章では、前章で示した乾燥した土壌での浸透の理論に基づき、乾燥した単一積雪層に形成され
る水みちの形成過程と、水みち形成の臨界条件とを明らかにするために、実験を行い、更に理論に
基づく考察を行った。ここでは、水侵入圧による水の浸透の阻害過程の存在は、水みちの形成に直
接的な関係があると考えた。そこで、水侵入圧の測定と、浸潤前線後面でのキャピラリープレッシ
ャーオーバーシュートの観測、およびそのときの水みち形成の有無を確認するために、低温室にお
いてカラム容器を用いた浸透実験を行った。その結果から、キャピラリープレッシャーオーバーシ
ュートと水みち形成との関係性について議論した。また、土壌物理学での水みち形成の臨界条件に
今回の実験結果を当てはめ、乾燥した積雪層における浸潤前線からの水みち形成に使用可能か議論
した。そして、乾燥した土壌と積雪での水侵入圧と水みち形成の相違点について議論を行った。  
 
 
4.2 実験手法 
 
4.2.1 マトリックポテンシャルの測定 
 
カラムを用いた単一積雪層への浸透実験を行い、水侵入圧と浸潤前線後面でのキャピラリープレ
ッシャーオーバーシュートを観測する実験を実施した。あわせて、色水を用いた浸透の実験を行い、
浸透によって形成される浸透パターンの確認を行った。乾燥した土壌と積雪との水侵入圧とキャピ
ラリープレッシャーオーバーシュートの違いを明らかにするために、浸透実験に使用した雪試料の
水分特性曲線を測定した。サチュレーションオーバーシュートは水みち形成に重要な過程であるが、
含水率の空間分布を可視化し含水率を測定する測定器は開発されておらず、また、誘電式含水率計
(Denoth, 1994)や TDR(Time Domain Reflectometry)式含水率計(Schneebeli et al., 1998)などの既
往の含水率の測定器は、サチュレーションオーバーシュートに伴って形成される含水率の水平・鉛
直分布を得ることに対して、センサーのサイズが大きすぎるため、これを用いてサチュレーション
オーバーシュートを測定することはできない。そのた、含水率の測定は今回の実験では対象外とし
た。 
土壌物理学の分野では水侵入圧の測定方法に対して 2つの異なる手法が提案されている。一つは、
乾燥した土壌への浸透が開始する際のマトリックポテンシャルの値を、土壌の表面において測定す
る手法である(Wang et al., 1998a; Wang et al., 2000a)。土壌の表面に溜めた水の深さを徐々に増加
させ、浸透が開始する水の深さを測定する Water-ponding 法(Wang et al., 2000a)や、テンション
浸潤計(tension-pressure infiltrometer)を用いて土壌表面にかかるマトリックポテンシャルを徐々
に増加させ、浸透が開始するマトリックポテンシャルを測定する手法(Wang et al., 1998a)が提案さ
れている。 
Water-ponding 法では、土壌表面に水を溜めて水侵入圧を測定するため、撥水性の土壌にのみ使
用可能である。テンション浸潤計を用いた測定手法では、テンション浸潤計にマリオットリザーバ
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ー(Mariotte water reservoir)をつなぐことによって、土壌表面にかかるマトリックポテンシャルを
一定に保つことが出来る。この手法では、撥水性土壌に加え親水性土壌に対しても使用することが
できるが、土壌表面のマトリックポテンシャルを一定に保つため、土壌表面のマトリックポテンシ
ャルは浸透の状況に合わせて自由に変化することはできない。そのため、浸透が開始するマトリッ
クポテンシャルである水侵入圧を測定することは可能であるが、キャピラリープレッシャーオーバ
ーシュートを観測することはできない。また、供給水フラックスを任意の値に調整することはでき
ない。 
もう一つの水侵入圧を測定する手法は、乾燥した土壌への浸透の際に形成される浸潤前線の先端
でのマトリックポテンシャルを測定する手法である(Hillel and Baker, 1990; Selker et al., 1992a; 
Geiger and Durnford, 2000)。この手法では、応答速度の高いテンシオメータ(Tensiometer)を用い
て、浸潤前線の先端でのマトリックポテンシャルを測定する(Hillel and Baker, 1990; Selker et al., 
1992a; Geiger and Durnford, 2000)。この手法により測定した水侵入圧は、動的な水侵入圧を示し
ている。この手法では、水侵入圧の値に加えて、浸潤前線後面でのマトリックポテンシャル勾配、
キャピラリープレッシャーオーバーシュートを測定することができる。土壌表面に直接水が供給さ
れた場合には、水を供給するポンプ等の調整によって供給水フラックスの大きさを任意の値に調整
することができる(Selker et al., 1992a; Geiger and Durnford, 2000)。 
今回の研究では、浸潤前線先端のマトリックポテンシャルに加え、浸潤前線後面のマトリックポ
テンシャルの勾配の両方を測定したいと考えた。また、テンシオメータは土壌のみならず積雪に対
しても使用することが可能であることが既往研究により示されている(Colbeck, 1976; Wankiewicz 
and deVaries, 1978)。よってここでは、積雪表面に直接水を一定フラックスで供給して浸透を発生
させ、この浸透によって形成された浸潤前線でのマトリックポテンシャルを、反応速度の高いテン
シオメータを用いて測定し、動的な水侵入圧と浸潤前線後面のマトリックポテンシャルの勾配を測
定した。  
水侵入圧の測定の実験では、実験の目的に合わせてカラムの形状を選ぶ必要がある。既往研究で
は 3 次元の浸透実験(Selker et al., 1992c, Annaka and Hanayama, 2007)では円柱状で直径が大き
なカラムを、2 次元の浸透実験(Hillel and Baker, 1990; Selker et al., 1992a)では 2 枚のガラスの板
を 1cm 程度の間隔を開けて並行に並べたヘレショウセル(Hele-Shaw cell)(White et al., 1976)を、1
次元の浸透実験(Geiger and Durnford, 2000; DiCarlo, 2007)では細いチューブのような形状を持っ
たカラムを用いて実験が行われている。1 次元の浸透実験において、カラムの内径よりも小さな直
径を持つ水みちが形成される実験では、この浸透を 1 次元と仮定することができないため、これを
使用することができない。ヘレショウセルは水みちの直径や水みちの成長速度を測定する上で有用
なカラムであるが、ヘレショウセル内で形成される水みちのそれぞれの間隔は、3 次元の浸透実験
において形成される水みちの間隔に比べて広くなる(Glass et al., 1990)。さらに、細いチューブの
カラムを用いた 1 次元の浸透実験では、カラム内のカラム壁に近い位置では、カラムとのエッジに
よる影響が存在することが示されている(DiCarlo et al., 2010)。 エッジによる影響は、3 次元の浸
透実験に比べて、2 次元の浸透の方が強く影響を受ける。一方で、自然環境に存在する土壌におけ
る水みちは 3 次元の浸透の現象であり、水みち形成の条件については 3 次元の実験から得られたも
のである必要がある(Glass et al., 1991)。ゆえに、ここでは 3 次元の浸透実験の実験装置を構築し
た。 
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図 4.1 水侵入圧とマトリックポテンシャルの時間変化の測定に使用した実験装置の概念図 
 
 
図 4.1 に、実験に用いた実験装置の概念図を示す。3 次元の浸透実験を行うために、カラムの内
径が 5cm で、長さが 30cm のアクリル製のカラムを使用した。カラム側面には、縦方向に 5cm ず
つ等間隔にテンシオメータを差し込むための穴を 4 つ開けた。このうち、最下部の穴についてはテ
ンシオメータを差し込まず、雪試料内の間隙中の空気が抜ける状況を保つための通気口として使用
した。 
乾燥した雪粒子をカラム内できるだけ均一となるように詰め、25cm の深さを持った乾いた積雪
層をカラム内に形成した。そして、この乾いた積雪層の上部に、厚さ 2cm のあらかじめ含水させた
湿った層を設置した。マトリックポテンシャルの測定に、センサー部に当たるポーラスカップの直
径が 6mm と比較的小さく、応答速度の高いテンシオメータ(DIK-3180, Daiki Rika Kogyo Co., 
Saitama, JAPAN)を使用した。テンシオメータをカラムの各挿入口に計 3 本、横方向に水平に設置
した。テンシオメータを挿入した位置は、ポーラスカップの中心の位置が、湿った積雪層の表面か
らそれぞれ 1.7 cm、6.7 cm、11.7 cm 下の位置となるように設置した。最上部に設置したテンシオ
メータは、その底部が、乾いた積雪層と湿った積雪層との境界面の直ぐ上の位置になるように設置
した。マトリックポテンシャルのデータは 1 秒おきにサンプリングを行った。 
乾燥した雪粒子をカラムに詰める作業は、室温-20℃の低温室において行った。その後、カラムご
と室温 0℃の低温室に移動させ、雪温が概ね 0℃となった後に実験を行った。実験は、室温 0℃の低
温室に設置した 0℃の恒温槽内において行った。湿った雪粒子をカラム内に詰める場合、水の存在
によって個々の雪粒子同士が接触する位置において、互いの粒子が結合し合うことで形成されるボ
ンドが急速に成長するため、湿った雪粒子をカラム内に均一に詰めることは非常に困難である。ゆ
えに、あらかじめ別のカラム内で作成した湿った雪の層を使用した。湿った雪の層を作成するため
に使用したカラムは、浸透実験を行ったカラムと同じ内径を持つカラムを使用した。湿った雪の層
は、乾燥した雪粒子をカラム内に詰め一度水に浸した後に排水を行い、飽和含水率から残留含水率
まで含水率を下げた雪の層を使用した。 
浸透のための水を、ぺリスタポンプ(SJ-1220, Atto co., Tokyo, JAPAN)を用いて一定の供給フラ
ックスで、湿った積雪層の上部表面に点源により供給した。供給した水は、氷を用いて 0℃に調整
したものを使用した。実験開始から終了までに供給した水の量を一定間隔で測定することで、実験
中の供給水フラックスの値を測定した。供給した水を溜めてある貯水タンクを水が入ったまま電子
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天秤(SHIMADZU, Kyoto, JAPAN)で貯水タンクの総重量を測定し、測定した総重量の変化から供
給した水の量および供給水フラックスの大きさを推定した。測定は 30 秒間隔で自動的に行った。 
 
 
4.2.2 色水を用いた浸透実験 
 
浸透パターンを確認するために、色水を用いた浸透実験を行った。実験は、水侵入圧の測定に使
用したカラムと同じ内径を持つカラムを用いて行い、内径が 5cm で、高さが 2cm のアクリル製の
リング状のカラムを繋げて 18cm の高さとしたものを使用した。水侵入圧の測定の実験と同様に、
このカラムに全体に乾いた雪を詰め、その後、この乾いた雪の上に 2cm の厚さの湿った雪を載せ、
全体で 20cm の高さの積雪層を作成した。水の供給装置は水侵入圧の測定と同じものを用いた。浸
透が発生した領域を明らかとするために、青色インク(Pilot Co., Tokyo, JAPAN)を水で 10 倍に薄め
た色水を使用した。色水の積雪表面への供給は、水侵入圧の測定で用いた同じ装置を用いて同様に
行った。浸透の先端がカラム底部に到達した段階で水の供給を停止した。そして、リング状のカラ
ムを取り除き、実験後の雪を 2cm おきに水平に切り取り、その横断面の写真を撮影した。 
 
 
4.2.3 実験に使用した雪試料 
 
実験では、粒径の異なる 4 種類の雪試料を使用した。この雪試料に、自然積雪から採取したしま
り雪とざらめ雪を室温-20℃の低温室で保存したものを使用した。ざらめ雪に含まれていた水分は低
温室内で凍結したため、使用時には含水率を持たない状態の試料を使用した。それぞれの雪試料を
ふるい分けし、粒径の異なる 3 つの雪試料を作成した。作成した雪試料は、SS (保存したしまり雪
から作成した、アメリカ標準ふるい番号で 60 番のふるいを通過した 0.25mm 以下の粒径を持つ試
料)、SM (保存したしまり雪から作成した、35 番のふるいを通過し 60 番のふるいに残った
0.25-0.50mm の粒径を持つ試料)、SL (保存したざらめ雪から作成した、18 番のふるいを通過し 35
番のふるいに残った 0.5-1.00mm の粒径を持つ試料)および、SLL (保存したざらめ雪から作成した、
14 番のふるいを通過し 18 番のふるいに残った 1.0-1.4mm の粒径を持つ試料)の 4 つの雪試料であ
る。 ふるい分けした雪試料を、用意した実験カラムにできる限り均一となるように詰め、実験に使
用する積雪層を作成した。 
図 4.2 に、実験に用いたそれぞれの雪試料の持つ粒径分布を、0.05 mm 間隔で集計した累積篩下
分布(Cumulative undersize distribution)で示した。雪粒子の粒径の測定では、アメリカ国立衛生
研究所(U.S. National Institute of Health，NIH)が開発したソフトウェアの ImageJ(Abramoff et 
al., 2004)を用いて、顕微鏡により撮影した雪粒子の写真から個々の雪粒子が持つ投影面積を測定し、
この面積と等しい面積を持つ円の直径を個々の雪粒子が持つ粒径として求めた。粒径分布を得るた
めに、合計 500 個の雪粒子の粒径を測定した。 
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図 4.2  実験に使用した雪試料の、0.05 mm の粒径の間隔で集計した累積篩下分布 
 
 
表 4.1 実験に使用した雪試料の粒径や乾燥密度などの諸特性 
 
 
 
 
表 4.1 に、ふるい分けに使用したふるいの番号およびふるいの目の開き、作成した雪試料の粒径
の中央値と平均値、積雪乾燥密度、平均間隙直径をそれぞれ示す。実験で用いた積雪層の上側の湿
らせた積雪層の乾燥密度は、下側の乾燥した積雪層の乾燥密度と同程度であった。平均間隙直径 pd  
(mm)は、(4.1)式に示す Arakawa et al. (2009)の式を用いて、平均粒径 gd  (mm)と積雪乾雪密度 sρ  
)m(kg -3⋅ から求めた。 
 
)0058.0exp(0622.0 s
g
p
d
d
ρ×
=   (4.1) 
 
測定したマトリックポテンシャルについて考察を行うために、水分特性曲線の主排水曲線を
Yamaguchi et al., 2010 による懸水カラム法(Hanging water column method)を用いて測定した。
水分特性曲線の吸水曲線については、測定データを得るための雪試料の吸水に長い時間を必要とし、
長時間の吸水により雪試料が変態してしまい適切な吸水曲線を得られなくなることから、水分特性
曲線の吸水曲線を測定しなかった。主排水曲線の測定では、カラムに充填した乾燥した雪試料を水
槽に設置し、この水槽に水を供給し雪試料を水に浸し、雪試料を水で飽和させた。その後、水槽か
ら水を排出し雪試料の間隙中の水を重力によって排出し、30 分程度放置した後に平衡状態となった
雪試料の含水率を、高さ 2cm ごとに測定し水分特性の測定データを得た。 
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図 4.3 主排水過程に対する水分特性の測定データと、測定データに適合させた水分特性曲線。点は
測定データを、実線は van Genuchten による水分特性曲線モデルに適合させた水分特性曲線。 
a)粒径の細かいしまり雪 SS、b) 粒径の粗いしまり雪 SM、c) 粒径の細かいざらめ雪 SL、d) 粒径の
粗いざらめ雪 SLL。 
 
 
表 4.2 各雪試料において得られた飽和透水係数、van Genuchten の水分特性パラメータおよび空
気侵入圧。空気侵入圧の値は、(4.3)式に示した deRooij and Cho, 1999 の式により推定した。 
 
 
 
 
実験によって得られた水分特性の測定データは、以下に示す van Genuchten, 1980 による水分特
性曲線モデルに適合させて決定した。 
 
( )[ ] mnrsr h −−+−+= αθθθθ 1)(   (4.2) 
 
ここで、 rθ は残留含水率、 sθ は飽和含水率、α 、nおよびm は van Genuchten の水分特性パラメ
ータである。これらパラメータのうちm については、 nm /11−= を仮定して導出されることが多
い。 
水分特性の測定データに水分特性曲線モデルに適合させ水分特性パラメータを導出する
RETC(van Genuchten et al., 1991)と呼ばれるソフトウェアを用いて、個々の雪試料の水分特性の
測定データから(4.2)式に示された van Genuchten の水分特性パラメータを導出した。また、試料
が水で飽和した状態から排水が開始し含水率を減少し始めるマトリックポテンシャルの大きさを示
す空気侵入圧(Air-entry value) aeh  を、(4.3)式に示す deRooij and Cho, 1999 によって提案された
水分特性パラメータからの空気侵入圧の推定式を用いて推定した。 
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(4.3) 
  
1 回の測定により得られた、主排水過程に対する水分特性の測定データと水分特性曲線を図 4.3
に示した。また、それぞれの雪試料の飽和透水係数の測定結果、 nm /11−= を仮定したときの van 
Genuchten の水分特性パラメータ、空気侵入圧を表 4.2 に示した。飽和透水係数の測定では定圧法
(Dane and Topp, 2002)を使用した。得られた van Genuchten の水分特性パラメータを用いて推定
した空気侵入圧の値は、SS が-11.5 cm、SM が-14.2 cm 、SL が-8.5 cm 、SLL が-4.9 cm であっ
た。  
 
 
4.4 結果 
 
4.4.1 マトリックポテンシャルの測定結果  
 
図 4.4 に、それぞれの雪試料においてテンシオメータを用いて測定したマトリックポテンシャル
の時間変化を示す。浸透を発生させるために用いた供給水フラックスは、降水量の単位で約
200mm/hr、70mm/hr.、20mm/hr.の 3 段階の大きさを使用した。図中の x 軸が示す t=0 の時点は、
水の供給を開始した時点を示している。図 4.4 に示したマトリックポテンシャルの時間変化は、乾
燥した積雪層と濡らした積雪層の境界面のすぐ上に挿入したテンシオメータによって 1秒間隔で測
定された値の時間変化を示した。このテンシオメータの位置は、テンシオメータのセンサー部にあ
たるポーラスカップの中心が積雪表面から 1.7 cm の深さの位置にあたる。SM、SL 、SLにおける、
積雪表面から 6.7 cm と 11.7 cm の深さの位置に設置した 2 つのテンシオメータによるマトリック
ポテンシャルの測定結果では、マトリックポテンシャルの時間変化を測定することができなかった。
テンシオメータでは水を含んでいない状態の間隙中のマトリックポテンシャルは、測定することが
できない。そのため、浸透により形成された浸潤前線や水みちなどの水を含んだ箇所が、テンシオ
メータのセンサー部に捕捉されなかったため、マトリックポテンシャルの時間変化を測定できなか
ったと考えられる。 
測定結果より、異なる 2 つのマトリックポテンシャルの時間変化が示された。SM (図 4.4b)、SL (図
4.4c)、SLL (図 4.4c)を用いた実験結果では、全ての供給水フラックスにおいて、キャピラリープレ
ッシャーオーバーシュートの振る舞いを含んだマトリックポテンシャルの時間変化が観測された。
マトリックポテンシャルは、水の供給に伴って増加し、最大値となった後に減少し、一定の値へ漸
近した。このキャピラリープレッシャーオーバーシュートの振る舞いは、乾燥した積雪へ水が浸透
する際の浸潤前線前面での水侵入圧による水の浸透の阻害過程によるものと考えることができる。 
一方で、SS (図 4.4a)を用いた実験結果では、全ての供給水フラックスにおいて、マトリックポテ
ンシャルが水の供給に伴い増加し、一定の値へ漸近する振る舞いが測定された。なお、いずれの実
験でも観測されたマトリックポテンシャルの値は一定の値に漸近したが、常に同じ値をとらず、あ
る値を中心とした若干の値の振動が測定された。 
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図 4.4 それぞれの雪試料、供給水フラックスにおけるマトリックポテンシャルの時間変化。 
a)粒径の細かいしまり雪 SS、b) 粒径の粗いしまり雪 SM、c) 粒径の細かいざらめ雪 SL、d) 粒径の
粗いざらめ雪 SLL。 
 
 
Geiger and Durnford, 2000 は、キャピラリープレッシャーオーバーシュートの振る舞い含んだ
マトリックポテンシャルの時間変化は、急激な増加段階と、その後の減少段階、一定の値となる段
階の、大きく分けて 3 つの段階に分けられることを示した(前章の図 3.3 を参照)。急激な増加段階
は初期吸水過程を示しており、浸潤前線の先端がテンシオメータの挿入されている位置に到達した
時点を示している。この段階では、マトリックポテンシャルは水分特性曲線の初期吸水曲線に沿っ
て増加する。マトリックポテンシャルが水侵入圧に達した時点で、マトリックポテンシャルは最大
値となり、その後、マトリックポテンシャルは減少する。よって、マトリックポテンシャルの最大
値は、浸潤前線の先端における水侵入圧に相当する。減少段階は、浸潤前線後面の排水過程を示し
ている。この時のマトリックポテンシャルと含水率との関係は、初期吸水曲線から排水曲線へと移
行する。一定の値となる段階は、深さ方向に一定のマトリックポテンシャルとなる定常的な浸透の
状態を示している。この時のマトリックポテンシャルと含水率との関係は排水曲線にある(Selker et 
al., 1992a; Geiger and Durnford, 2000)。SM、SL 、SLL を用いた実験において測定されたマトリ
ックポテンシャルの時間変化は、乾燥した砂における水侵入圧とそれに伴うキャピラリープレッシ
ャーオーバーシュートの振る舞いに、非常に近い。そのため、SM、SL 、SLL において測定された
マトリックポテンシャルの最大値は、乾燥した積雪へ水が浸透する際の浸潤前線先端における浸透
の阻害過程を引き起こす水侵入圧を示しており、また、その後のマトリックポテンシャルの減少は、
浸潤前線後面での排水過程を示していると考えられる。 
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表 4.3 測定された水侵入圧とキャピラリープレッシャーオーバーシュート 
 
 
 
 
SSを用いた実験では、測定したマトリックポテンシャルの時間変化においてキャピラリープレッ
シャーオーバーシュートは確認されなかった。そのため、水侵入圧を測定することができなかった。
キャピラリープレッシャーオーバーシュートの振る舞いを含まないマトリックポテンシャルの時間
変化では、マトリックポテンシャルが水侵入圧を超える以前ではマトリックポテンシャルが初期吸
水曲線に沿って増加し、水侵入圧を超えた後においてもマトリックポテンシャルは初期吸水曲線に
沿って増加し続ける。そのため、浸潤前線先端が通過した後においても、マトリックポテンシャル
と含水率との関係は初期吸水曲線に沿って増加し、その後マトリックポテンシャルは一定の値とな
る(Geiger and Durnford, 2000)。このときの時間的に一定なマトリックポテンシャルの最大値は、
水侵入圧を超えた値をとる。つまり、雪試料 SSを用いた実験でのマトリックポテンシャルの時間変
化では、マトリックポテンシャルは水侵入圧よりも大きい値となり、水侵入圧の値を測定すること
はできなかったと考えることができる。  
表 4.3 に、各実験により得られた水侵入圧とキャピラリープレッシャーオーバーシュートの値を
それぞれ示した。雪試料 SM、SL 、SLLにおいて測定された水侵入圧は、雪試料 SMでは-11.7～-9.7 
cm 、雪試料 SLでは-5.8～-5.2cm、雪試料 SLLでは-3.8～-3.3cm であった。一方で、雪試料 SSを
用いた実験において測定された最大値の値は、-12.4～-11.1 cm の最大値が測定された。このときの
最大値は、マトリックポテンシャルが増加後に一定となった状態における最大値を示しており、水
侵入圧の値を示していない。DiCarlo, 2007 はキャピラリープレッシャーオーバーシュート
)overshoot (h を、浸潤前線後面のマトリックポテンシャルの値 )tail(h と、先端のマトリックポテ
ンシャルの値 )tip(h との差であると定義した。キャピラリープレッシャーオーバーシュート
)overshoot (h は次式によって示される。 
 
)tip()tail()overshoot( hhh −=  (4.4) 
  
浸潤前線先端のマトリックポテンシャルの値 )tip(h として、マトリックポテンシャルの時間変化か
ら求めたマトリックポテンシャルの最大値を適用し、また、浸潤前線後面のマトリックポテンシャ
ルの値 )tail(h として、マトリックポテンシャルの最大値が出現したのちに、減少し一定となった時
のマトリックポテンシャルの値を適用した。観測したキャピラリーシャーオーバーシュートの値は
SMおよび SLで約 4cm、SLLで約 1cm であった。観測されたキャピラリープレッシャーオーバーシ
ュートの大きさは、供給水フラックスに対してほとんど関係していなかった。 
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SM、SL 、SLLで観測された水侵入圧は、表 4.2に示した水分特性曲線の排水曲線の van Genuchten
の水分特性パラメータを用いて推定した空気侵入圧の値と比較して、概ね 3cm ほど大きい値であっ
た。一方で、雪試料 SSにおける推定した空気侵入圧の値は-11.5cm であり、測定されたマトリック
ポテンシャルの最大値は、空気侵入圧と比較して概ね同程度か、少し小さい値であった。Liu et al. 
(1994) および DiCarlo (2007)は、排水曲線における空気侵入圧よりもマトリックポテンシャルの大
きい値の位置に存在する初期吸水曲線に関係して水侵入圧の値が決定されるため、水侵入圧の値は
空気侵入圧の値と比較して大きい値をとることを示した。これら Liu et al. (1994) および DiCarlo 
(2007)による研究結果は、今回の実験における雪試料 SMおよび SLにおいて測定された水侵入圧と
空気侵入圧の関係を支持している。 
また SM、SL 、SLL における水侵入圧は、供給水フラックスが大きいほど大きく、実験に用いた
雪試料の持つ粒子直径が大きいほど高い値が得られた。乾燥した砂における浸透実験では、浸潤前
線先端部における動的な水侵入圧は、供給水フラックスが大きいほど大きい値となることが示され
ており(Geiger and Durnford, 2000; DiCarlo, 2007)、また、砂粒子の持つ粒子直径の平均値が大き
いほど大きい値となることが示されている(Baker and Hillel, 1990; Geiger and Durnford, 2000)。
これら、乾燥した砂における水侵入圧の、供給水フラックスと粒子直径との関係に関する測定結果
は、今回の測定結果を支持している。 
 
 
4.4.2 色水を用いた浸透実験の結果  
 
図 4.5 に、色水を用いた浸透実験後のカラム内の雪試料の、積雪表面から 4cm 下の位置におけ
る横断面を示す。それぞれの写真は、浸透のの先端がカラム底部に到達した後に撮影したものであ
る。マトリックポテンシャルの時間変化の測定で使用した供給水フラックスと同程度のフラックス
で色水を供給した。 
図 4.5 に示した SM、SL 、SLLの浸透実験後の横断面では、浸透パターンは均一な浸透とはなっ
ておらず、いくつかの水みちの形成が確認された。浸透実験後の横断面において確認された水みち
は複雑な形状をしており、それぞれの水みち間の間隔は一定ではなかった。横断面の面積に対する
水みちの面積の総和の比率は、SMに比べ SLの方が大きく、また、供給水フラックスが大きいほど
比率が大きくなっているように見えた。 
一方で、図 4.5 上段に示した SSを用いた浸透実験後の横断面では、水みちの形成は確認されなか
った。供給した色水は横断面全体に広がっていたが、カラム内の雪試料のうちカラムの壁に近い位
置においては、色水で着色された色の濃さが、中心の位置における雪試料の色の濃さに比べて、若
干薄くなっていることが確認された。DiCarlo(2004)は、カラムを用いて浸透実験を行う場合に、
カラム壁の影響によってカラムの壁に沿った位置の含水率が、カラムの中心位置の含水率よりも低
くなることを示している。そのため、SSを用いた浸透実験ではカラム壁の影響により、カラム壁に
近い位置の色の濃さが薄くなったと考えられる。 
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図 4.5 それぞれの雪試料、供給水フラックスにおける、色水を用いた浸透実験後のカラム内の雪試
料の横断面。雪試料内の黒い部分が色水の浸透した箇所を示している。各横断面の写真は、積雪表
面より 4cm 下の位置において撮影した写真を示している。上)粒径の細かいしまり雪 SS、中段上) 粒
径の粗いしまり雪 SM、中断下) 粒径の細かいざらめ雪 SL、下) 粒径の粗いざらめ雪 SLL。 
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形成される水みちの直径が、カラム直径よりも大きい場合には、実際の浸透パターンが均一な浸
透か水みちによる浸透かを特定することが出来ない。しかしながら、SSを用いた浸透実験では、水
みちの直径が、カラム直径よりも大きかったために、水みちの形成が観測できなかったとは考えに
くい。Geiger and Durnford(2000)は、水みちの直径よりも直径の小さなカラムを用いて 1 次元の
浸透実験を実施した。この実験により、粒径の粗い乾燥した砂においてキャピラリープレッシャー
オーバーシュートを測定し、キャピラリープレッシャーオーバーシュートは水みちの形成の結果に
よって形成されるわけではないことを示した。加えて、キャピラリープレッシャーオーバーシュー
トとマトリックポテンシャルの鉛直方向の負の勾配は、水みちの形成に必要な条件として示されて
いる(Philip, 1975; Raats, 1973)。マトリックポテンシャルの鉛直方向の勾配が正の場合には、キャ
ピラリープレッシャーオーバーシュートは形成されず、水みちが形成されたとしても横方向の水の
流れによって水みちは消散されるために、水みちの発達は持続しない(Shiozawa and Fujimaki, 
2004)。キャピラリープレッシャーオーバーシュートが観測されない条件では、水みちの形成も観
測することはできない。そのため、SSの実験ではキャピラリープレッシャーオーバーシュートが観
測されなかったことから、浸透パターンは均一な浸透であるとし、キャピラリープレッシャーオー
バーシュートが観測されなかったことと均一な浸透は、粒径の細かい雪における固有の現象であり、
実験に使用したカラム直径によって制限された現象ではないと考えた。 
これらのことから、キャピラリープレッシャーオーバーシュートが観測された SM、SL 、SLL では
水みちの形成が確認され、一方で、キャピラリープレッシャーオーバーシュートが観測されなかっ
た SSでは水みちの形成が確認されなかった。よって今回の浸透の条件では、キャピラリープレッシ
ャーオーバーシュートと水みちの形成とが、直接的な関係があることが示された。 
 
 
4.5 考察 
  
4.5.1 水侵入圧 
 
土壌物理学では、水侵入圧の大きさは、粒径や間隙の大きさ(Baker and Hillel, 1990; Geiger and 
Durnford, 2000)、多孔質体の接触角(Wang et al., 2000)に影響を受けることが示されている。Baker 
and Hillel, 1990 は、乾燥した砂における水侵入圧の値は粒子直径の中央値に反比例することを示
し、それらの関係式を示した。Baker and Hillel, 1990 による水侵入圧 weh の式を次の(4.5)式に示す。 
 
00074.00437.0 1 −−= −dhwe   (4.5) 
 
ここで、d  は粒子直径の中央値(mm)を示している。(4.5)式による水侵入圧は、間隙に水が入り始
める圧力を示す静的な水侵入圧の値を示している(Annaka and Hanayama, 2005; Wang et al., 
2000)。動的な水侵入圧の値は移動している浸潤前線の先端の水侵入圧を示しており(Geiger and 
Durnford, 2000)、動的な水侵入圧は静的な水侵入圧に比べて大きく、移動速度が大きいほど大きな
値となる(Weitz et al., 1987)。今回の実験手法によって得られる水侵入圧は、動的な水侵入圧を示
している。各雪試料の実験のうち最も小さい供給水フラックスを用いた実験で測定された水侵入圧
の値は、静的な水侵入圧の値より大きいが、今回測定した水侵入圧の中では静的な水侵入圧の値に
最も近いと考えられる。 
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図 4.6 粒子直径の中央値に対する測定および推定された水侵入圧。実線は(4.5)式の土壌における粒
子直径に対する水侵入圧の関係式(Baker and Hillel, 1990)から推定した水侵入圧を示している。 
 
 
図 4.6 に、最も小さい供給水フラックスを用いた実験で測定された水侵入圧と、粒子直径の中央
値との関係を示した。図中の実線は、 (4.5)式による Baker and Hillel, 1990 の水侵入圧の値を示
している。表 4.1 に示した粒子直径の中央値と(4.5)式を用いて推定した水侵入圧の値は、SMで-10.8 
cm、SL で-4.2 cm、 SLL で-3.0 cm、であった。今回の各雪試料における水侵入圧の測定結果は、
Baker and Hillel, 1990 の式による静的な水侵入圧の推定値と比較して、概ね 1cm 程度小さい値で
あった。 校正を行った後のテンシオメータの測定精度は±0.2 cmであることから(Dane and Topp, 
2002)、水侵入圧の測定値と推定値との差は、測定精度の大きさを超えることから、推定値との差
は有意な差であると考えられる。 
土壌と積雪との水侵入圧の大きさについて、接触角の観点から考察を行った。接触角は、水侵入
圧の大きさに影響を与えると考えられる。Wang et al., 2000a は、多孔質体が持つ接触角が与える
水侵入圧への影響を実験によって調査し、接触角が小さな多孔質体ほど水侵入圧の値は小さくなる
ことを示した。そして、接触角は水侵入圧に対して関係することを示した。間隙中の気相と液相の
圧力の差であるマトリックポテンシャルの大きさは、平衡状態における間隙中の気相と液相による
湾局面(meniscus、メニスカス)の半径に関係しており、以下の(4.6)式に示したヤング・ラプラスの
式(Young-Laplace’s law)によって示される(Bear, 1972)。 
 
r
ppP lgc
gσ cos2 lg
=−=
 
(4.6) 
 
ここで、 cP  は平衡状態における間隙中の気相と固相の圧力の差を、 gp は気相の圧力を、 lp は
液相の圧力を、 lgσ は気相と液相の境界面における表面張力を、g は接触角を、r は間隙の毛管の半
径をそれぞれ示している。 
乾燥した多孔質体に水が浸透する際の浸潤前線の先端においては、気相と液相、固相の 3 つの相
が接する接触線が存在する。間隙が気相で満たされた多孔質体に水が浸入する状態を考えたときに、
間隙中のマトリックポテンシャルが平衡状態における間隙中の気相と固相の圧力の差 cP よりも小
さい場合には、多孔質体の間隙に水が浸入することはできない(Lenormand et al., 1988)。そのため、
(4.6)式によって示される間隙中の気相と固相の圧力の差 cP  は、浸潤前線が前進する際の圧力の閾
値として働き、この cP は水侵入圧と呼ばれている。温度 0℃の氷表面の接触角は、0°ではないが、
限りなく 0°に近いことが示されている(Ketcham and Hobbs, 1969; Knight, 1971)。そのため氷表
面の接触角は、砂における接触角に比べかなり小さいことから、乾燥した雪が持つ水侵入圧は、同
じ粒径を持つ砂の水侵入圧に比べて、小さくなると考えることができる。 
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4.5.2 キャピラリープレッシャーオーバーシュート 
 
Selker et al., 1992a は、ふるい分けした 40/50 sand (ふるいの目の開き 0.422-0.297mm、飽和
透水係数 532 cm/hr.) を使用して、-4cm の水侵入圧と 17cm のキャピラリープレッシャーオーバー
シュートを得た。また DiCarlo, 2007 は、ふるい分けした 20/30 sand (ふるいの目の開き
0.853-0.599 mm、飽和透水係数 900 cm/hr.) を使用して供給水フラックス 48 cm/hr.にて浸透実験
を行い、-3.5cmの水侵入圧と 9.5cmのキャピラリープレッシャーオーバーシュートを得た。DiCarlo, 
2007 は、キャピラリープレッシャーオーバーシュートの大きさは、供給水フラックスに対して関係
しないことを示している。40/50 sand の試料を作成するのに使用したふるいの目の開きの大きさは、
雪試料 SM を作成するのに使用したふるいの目の開きに近く、20/30 sand では、雪試料 SLを作成
するのに使用したふるいの目の開きに近い。しかしながら、実験に使用する試料の作成に使用した
ふるいの目の開きが近いにもかかわらず、今回の雪試料で測定された 4cm のキャピラリープレッシ
ャーオーバーシュートは、20/30 sand での 9.5cm、40/50 sand での 17cm に比べて明らかに小さい
値となった。 
キャピラリープレッシャーオーバーシュートの大きさは、吸水過程と排水過程の水分特性曲線の
ヒステリシスの大きさに関係している(DiCarlo, 2007)。 キャピラリープレッシャーオーバーシュ
ートは、浸潤前線の下方への移動により、マトリックポテンシャルと含水率との関係が初期吸水曲
線より主排水曲線へと変化することで現れる(Glass et al., 1989)。水分特性曲線のヒステリシスは、
インクボトル効果や間隙中の封入空気の圧縮、接触角の前進角と後退角との差によってもたらされ
る(Dane and Topp, 2002)。 インクボトル効果は、間隙の幾何学形状によってもたらされる。間隙
中の封入空気の圧縮は、浸透の条件によって度合いがことなるものであり、浸透する多孔質体の素
材には関係しない。接触角の前進角と後進角の差は、浸透する多孔質体の固相により異なる。温度
が 0℃の氷表面における水の接触角は、0 度ではないが、0 度に非常に近いことが示されている
(Ketcham and Hobbs, 1969; Knight, 1971)。氷表面における接触角が非常に小さいことから、接触
角の前進角と後退角との差も小さいことが予想される。もし、インクボトル効果や間隙中の封入空
気の圧縮の度合いが砂と雪とで同じである場合、接触角の前進角と後退角との差に関係して、砂が
持つ水分特性曲線のヒステリシスに比べて雪が持つ水分特性曲線のヒステリシスは小さくなり、ひ
いてはキャピラリープレッシャーオーバーシュートの度合いも小さくなると考えられる。 
 
 
4.5.2 乾燥した積雪での水みち形成の臨界条件 
 
乾燥した積雪での水みち形成の臨界条件について議論する。これまでの研究では、水みち形成の
臨界条件は浸潤前線の不安定性として位置づけられて研究が進められている(Saffman and Taylor, 
1958; Chuoke, 1959; Hill and Parlange, 1972; Raats, 1973; Philip, 1975)。しかしながら、既往研
究による水みち形成の条件は、狭い範囲の条件にしか適用することができない。前章で述べたよう
に、Wang et al., 1998b は、水みち形成の臨界条件についての、(3.2)式に示した供給水フラックス
と飽和透水係数とによる式(Hill and Parlange, 1972)や、(3.3)式に示したマトリックポテンシャル
の鉛直勾配の式(Raats, 1973; Philip, 1975)が、水みちと均一な浸透の浸透形態の予測に使用できる
か、実際の浸透実験により評価した。乾燥した砂における水みちの形成については、どちらの式も
これを予測することができたが、(3.2)式に示した供給水フラックスと飽和透水係数とによる式は、
比較的粒径の細かなロームにおける均一な浸透を予測することが出来なかった。そして、毛管力に
よる安定化効果を(3.2)式に導入する必要があることを示した。 
今回の実験結果においても土壌の実験と同様の結果が得られている。多孔質体における単一層で
のキャピラリープレッシャーオーバーシュートは、マトリックポテンシャルの鉛直方向に負の勾配
の形成により測定される。(3.3)式に示したマトリックポテンシャルの鉛直勾配の式は、今回の実験
結果での水みちによる浸透の形成と、均一な浸透とを正しく予測している。そのため、今回の実験
結果に対してキャピラリープレッシャーオーバーシュートは水みちの形成に対して直接的な関係を
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持っていると言える。一方で、(3.2)式に示した供給水フラックスと飽和透水係数とによる式は均一
な浸透を予測することが出来なかった。今回の実験で使用した全ての供給水フラックスは、実験で
使用した試料の持つ飽和透水係数と比較して、かなり小さい。(3.2)式を用いて水みちの形成を予測
した場合、この浸透の条件は浸透パターンが水みちによる浸透と予想される条件にあたる。しかし
ながら、粒径の比較的小さな雪試料 SSにおいては、水みちの形成は確認されず、均一な浸透のみが
確認された。ゆえに、(3.3)式に示した供給水フラックスと飽和透水係数とによる式は、土壌の場合
と同じく、乾燥した雪における水みちの形成の予測に使用することはできない。 
次に、浸潤前線が不安定となる別の臨界条件の式を用いて、今回の実験結果を説明することを試
みた。(3.1)式に示した Chuoke et al., 1959 による不安定性の臨界条件の式より、乾燥した土壌に水
が浸透する場合の浸潤前線の先端では、間隙中の表面張力は浸潤前線の前進を安定化する効果を持
っていると考えることが出来る。多孔質体の間隙中の表面張力は、接触角と間隙直径に依存してい
る(Wang et al., 2000a)。氷表面における接触角は 0 度に近いことから(Ketcham and Hobbs, 1969; 
Knight, 1971)、雪の持つ表面張力の方が、同じ間隙直径を持つ砂の表面張力に比べ大きいことが考
えられる。 ゆえに、乾燥した砂における表面張力による浸潤前線の安定化作用よりも、乾燥した雪
への浸潤前線は大きな安定化作用を持つと考えられる。このことについて、(3.1)式に示した Chuoke 
et al., 1959 の式を乾燥した土壌における水みち形成の予測に拡張した水みち形成の判別式(Wang 
et al., 1998c)を用いて乾燥した雪への浸潤前線の安定化作用の大きさを議論した。Wang et al., 
1998c による乾燥した単一土壌における水みち形成の判別式は次式によって示される。  
 
c
rh
K
V
c
rh we
s
we
33
cos −<< β
 
(4.7) 
 
ここで、 weh は水侵入圧を、β は重力のかかる鉛直下方の方向と浸透の進む方向とがなす角度を、V
は浸透の境界面の移動速度を、 sK は飽和透水係数を、r およびcは定数をそれぞれ示している。ま
た、 sKV / は、V が供給水フラックスと同値であるとして、供給水フラックスと飽和透水係数との
比として用いられている。この式は、(3.1)式の左辺第 3 項に示される間隙中の有効表面張力および
界面における摂動の波数を簡略化し、水侵入圧と大まかな定数とに置き換えている。この式では、
水侵入圧を含んだ項が、毛管力による安定化効果を表現する項として機能している。また、供給水
フラックスが極端に小さなときに浸透パターンが均一な浸透となることを示した Yao and 
Hendrickx, 1996 による実験結果より、定数cの値を 000,175=c と導出している。 この導出では、
定数 rを 1=r と仮定して導出している。 
(4.7)式における右辺第１項は、浸潤前線の摂動に対して不安定化効果として働く重力項を示す臨
界フラックスを示している。また右辺第 2 項は、安定化効果として働く毛管項を示す臨界フラック
スを示している。(4.7)式のうち、(4.7)式の右辺に示された重力項を示す臨界フラックスの項は、毛
管力による水分移動が支配的な浸透の条件(Yao and Hendrickx, 1996)において無視することが出
来るとしている。Wang et al., 1998c が提案した(4.7)式に対して、Javaux et al., 2005 が各項の符
号について修正を加え、以下の水みち形成の判別式を提案した。  
 
c
rh
K
V we
s
3
cos −< β
 
(4.8) 
 
(4.8)式では、左辺が右辺に比べて小さい時に水みち形成することを示している。また、この式では
水侵入圧と供給水フラックスが大きいほど、浸潤前線の安定化効果が大きいことを示している。 
 (4.8)式を用いて乾いた積雪での浸透パターンを判別するには、乾いた積雪に対する定数cの値を
導出する必要がある。今回の実験結果では、雪試料 SSと SMの間に水みちが形成する臨界条件が存
在していた。しかしながら、雪試料 SSと SMの水侵入圧の値には一定の開きがあることから、定数
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cの値も 1 つの値として求めることができず、ある程度の幅を持った値として推測される。浸潤前
線が不安定となる条件に対する定数cは、雪試料 SM の実験条件と水侵入圧の測定値を用いて推定
することが出来る。一方で、安定条件に対しては、雪試料 SSの水侵入圧が得られていない。そのた
め、この判別式により、今回の実験結果に対する水みち形成の判別を行うための定数を導出するに
は、雪試料 SSの水侵入圧の値を推定する必要があると考えた。 
雪試料 SSのマトリックポテンシャルの時間変化では、前章図 3.5 に示したように、水侵入圧を超
えた後も初期吸水曲線に沿ってマトリックポテンシャルが増加し、最大値に達していると考えられ
る(Geiger and Durnford, 2000; Liu et al., 1994)。雪試料 SSのマトリックポテンシャルの時間変化
の測定結果より得られたマトリックポテンシャルの最大値は、水侵入圧の値に比べて大きい値とな
っていると考えられる。そのため、この水侵入圧からマトリックポテンシャルの最大値への増加量
を推定することが出来れば、測定した最大値からこの増加量を減じることで、実際の水侵入圧の値
を推定できる。この増加量は、含水率とマトリックポテンシャルの同時測定を実施することで測定
できるが(DiCarlo, 2007)、今回の実験ではこれを得ておらず、詳細な推定を行うことはできない。 
一方で、実際の含水率の増加に伴いマトリックポテンシャルは、図 4.7 に示した初期排水曲線に
おける初期含水率に対するマトリックポテンシャル IWCih , から、飽和含水率に対するマトリックポ
テンシャル IWCsh , の値の範囲で増加する。含水率の増加に対するマトリックポテンシャルの増加量
は、これらの値の差の範囲 IWCiIWCs hh ,, − にあると仮定した場合、この値の差は、水侵入圧からの
増加量としてとりうる値の最大値であると考えることができる。そのため、この値の差を増加量の
推定値として測定したマトリックポテンシャルの最大値から減じることで、雪試料 SSが実際に持っ
ていると考えられる水侵入圧の値を推定することとした。この値の差を用いて水侵入圧から最大値
へのマトリックポテンシャルの増加量を推定した場合、とりうる値の範囲の最大値を用いて水侵入
圧を推定するため、雪試料 SSの水侵入圧の推定値は実際の水侵入圧よりも必然的に小さい値として
推定される。 
また、この手法による推定では、初期吸水曲線の測定結果が必要となるが、前述の理由によりこ
れを得ていない。ここでは、測定した主排水曲線における飽和含水率に対するマトリックポテンシ
ャル MDCsh , との、残留含水率に対するマトリックポテンシャル MDCrh , との差 MDCrMDCs hh ,, − が、
初期吸水曲線における値の差と同じであると仮定して、これを代用した。この値の差を求めるにあ
たり、deRooij and Cho, 1999 による排水曲線における空気侵入圧を van Genuchten の水分特性パ
ラメータ(van Genuchten, 1980) から求める式と同様の導出法により、この値の差を求める式を導
出した。  
測定した主排水曲線における飽和含水率に対するマトリックポテンシャル MDCsh , と、残留含水率
に対するマトリックポテンシャル MDCrh , との差を求める式は、以下の(4.9)式のように示される。 
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(4.9) 
 
初期吸水曲線は今回の実験では測定していないことから、測定した主排水曲線における van 
Genuchten の水分特性パラメータの各値を、推定に使用した。(4.9)式により、その結果、雪試料
SS の残留含水率と飽和含水率との含水率に対するマトリックポテンシャルの値の差の値として、
MDCrMDCs hh ,, − =6.1 cmが求まった。この値を雪試料SSにおける水侵入圧の値の推定に使用した。 
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図 4.7 主排水気曲線と初期吸水曲線における、 
残留含水率と飽和含水率に対するマトリックポテンシャル 
 
 
 
 
図 4.8 浸透形態を水みちによる浸透と均一な浸透とに分ける水侵入圧と供給水フラックスの条件。
黒塗りのシンボルは水みちによる浸透が、また、白抜きのシンボルは均一な浸透が確認された実験
結果を示している。雪試料 SM、SL、SLLについては水侵入圧の測定値を、雪試料 SSについては水
侵入圧の推定値を示している。 
 
 
図 4.8 に、実験により得られた水侵入圧と、(4.8)式により示される浸透形態を分ける臨界条件の
線を示した。図中の実線と点線は、図で示される水侵入圧と供給水フラックスとの関係に対して、
色水による浸透形態の実験結果を正しく分けるように、(4.8)式中の定数cの値を推定して得られた
ものである。線の左側の範囲は、水みちが形成される水侵入圧と供給水フラックスの条件を示して
おり、また右側の範囲は均一な浸透が形成される条件を示している。(4.8)式を用いるにあたり Wang 
et al., 1998c の解析と同様に、定数 r は 1=r を、浸透の境界面の移動速度V は供給水フラックスの
値を、鉛直下方への浸透であることから 0=β を、それぞれ使用した。定数cの値として、雪試料
SMの実験結果より 594,1=c が、雪試料 SSの実験結果より 341,5=c が、それぞれ得られた。 
今回の実験によって同定された乾燥した雪に対する定数cの値は、前述の乾燥した砂における定
数 000,175=c の値(Wang et al., 1998c)に比べて、かなり小さい値となった。定数cが小さい値の場
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合には、同程度の水侵入圧と供給水フラックスの条件においても、浸潤前線がより安定となること
を示している。そのため、同程度の水侵入圧をもつ乾燥した砂における表面張力による浸潤前線の
安定化作用よりも、乾燥した雪への浸潤前線は大きな安定化作用を持つと言える。また土壌物理学
の分野では、45/60 sand (ふるいの目の開きが 0.354-0.251mm)( Baker and Hillel, 1990)や 80/100 
sand (ふるいの目の開きが 0.178-0.152mm) (Geiger and Durnford, 2000)よりも粒径の小さな試料
において、キャピラリープレッシャーオーバーシュートが形成されないことが示されている。今回
の実験結果では、キャピラリープレッシャーオーバーシュートが雪試料 SSにおいて測定されなかっ
た。雪試料 SSは、60 番のふるい(ふるいの目の開きが 0.251mm)を通過した雪粒子で構成される雪
試料である。今回の実験結果により得られたキャピラリープレッシャーオーバーシュートが形成さ
れない試料が持つ粒子直径の最小値は、Baker and Hillel, 1990 の実験結果に対しては同程度であ
り、Geiger and Durnford, 2000 の実験結果に対してはすこし大きめであった。そのため、試料の
粒子直径が浸潤前線の安定化作用に与える影響を考えた場合には、同程度の粒子直径を持つ乾燥し
た砂と比較して、同程度か若干大きな浸潤前線の安定化作用を持っていると考えられる。 
更に、図 4.8 に示した浸透形態の臨界条件の線より、今回の実験に用いた浸透水フラックスの値
の範囲では、浸透水フラックスの大きさは浸透形態に対してほとんど関係していない。また、今回
の実験で用いた浸透水フラックスと飽和透水係数との比は 0.001～0.07 であり、浸透水フラックス
は飽和透水係数に比べて、かなり低い値であった。そのため、今回の実験の浸透条件では、浸透形
態に対しては供給水フラックスの大きさよりも、水侵入圧の大きさが水みちの形成に対して支配的
であると言える。 
導出された定数cの値は大きな値の幅を持っているが、(4.8)式により、概ね良好に今回の実験結
果における浸透形態を判別することが可能であり、乾燥した雪の水みち形成の判別に対して、乾燥
した砂における水みちの形成の判別式が適応可能であることが示された。この判別式を用いてより
詳細に浸透形態の判別を行うには、今回使用した雪試料 SMと雪試料 SSの中間的な粒子直径を持つ
雪試料を用いた実験を行い、定数cの値の幅を小さくする実験が必要であると考えられる。また今
回の実験では、浸透水フラックスと飽和透水係数との比に対して非常に限定的な条件でしか、実験
を行っていない。そのため、より正確な水みち形成の予測を行うには、今回の実験で使用した浸透
水フラックスよりも極端に小さい供給水フラックスや、大きい供給水フラックスを用いて実験を行
う必要があると考えられる。 
 
 
4.6 まとめ 
 
本章では、乾燥した単一積雪層への浸透の際に形成される水みちの形成過程と水みち形成の臨界
条件を明らかにすることを目的として研究を行った。研究にあたり、乾燥土壌での浸潤前線の不安
定な前進による水みちの形成と類似した理論によって、乾燥した単一積雪層での水みちが形成され
ると仮定した。本章では、乾燥した土壌での浸透の理論に基づき、乾燥した単一積雪層への浸透に
おいて形成される水みちの形成の臨界条件と形成過程を明らかにするための実験と、理論に基づく
考察を行った。ここでは、前述した水侵入圧による水の浸透の阻害過程の存在は、水みちの形成に
対して直接的な関係があると考えた。そこで、水侵入圧と、それによって形成される浸潤前線後面
でのキャピラリープレッシャーオーバーシュート、およびその時の水みち形成の有無を確認するた
めに、低温室においてカラム容器を用いた浸透実験を行った。そして、キャピラリープレッシャー
オーバーシュートが観測される場合の水みち形成との関係性や、水みち形成の臨界条件や形成過程
を、得られた実験結果を用いて議論した。そして、乾燥した土壌と積雪での浸透の相違点について
議論を行った。  
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乾燥した単一積雪層を用いて浸透実験を行い、以下の結論を得た。 
 
・浸潤前線の先端でのマトリックポテンシャルを応答速度の高いテンシオメータを用いて測定し
た結果、比較的大きな雪試料(ふるいの目の開きが 0.25-0.5 mm の雪試料と、0.5-1.0 mm の雪
試料)では、積雪表面への水の供給により、マトリックポテンシャルの値が増加し、最大値を記
録した後に減少へと転じ、一定の値へと漸近するキャピラリープレッシャーオーバーシュート
の振る舞いが測定された。 
 
・最大値を測定した後に、時間の経過に伴い減少したマトリックポテンシャルの値は、供給水フ
ラックスの大きさには関係していなかった。 
 
・キャピラリープレッシャーオーバーシュートの振る舞いを示した浸透実験では、マトリックポ
テンシャルの時間変化から水侵入圧の値を得た。 
 
・測定された水侵入圧の値は、供給水フラックスが大きいほど大きい値が得られた。 
 
・測定された水侵入圧の値は、水分特性曲線の排水曲線から得られた空気侵入圧の値に比べて大
きい値であった。 
 
・乾燥した雪において測定された水侵入圧とキャピラリープレッシャーオーバーシュートの絶対
値は、同程度の粒子直径を持つ乾燥した砂のものと比べて小さかった。 
 
・キャピラリープレッシャーオーバーシュートの振る舞いが測定された比較的粒径の大きな雪試
料では、色水を用いた浸透実験により水みちの形成が確認された。 
 
・粒径の比較的小さな雪試料(ふるいの目の開きが 0.25-0.5 mm の雪試料)を用いたマトリックポ
テンシャルの時間変化の測定結果では、浸透の開始に伴ってマトリックポテンシャルの値が増
加し、その後、一定の値へと漸近する振る舞いが測定され、キャピラリープレッシャーオーバ
ーシュートが確認されなかった。 
 
・粒径の比較的小さな雪試料では、テンシオメータを用いたマトリックポテンシャルの測定によ
る水侵入圧の測定手法により、水侵入圧を測定することができなかった。 
 
・粒径の比較的小さな雪試料において測定されたマトリックポテンシャルの、一定の値へと漸近
した状態での最大値の値は、空気侵入圧の値と比較して概ね同程度か、少し小さい値であった。 
 
・最大値の値は、供給水フラックスが大きいほど高い値が測定された。 
 
・粒径の比較的小さな雪試料を用いた色水による浸透実験の結果、水みちの形成は確認されず均
一な浸透が確認された。 
 
これらの事より、比較的粒径の大きな雪試料において、水侵入圧による水の浸透の阻害過程が存
在することが示唆された。また、今回の実験条件の範囲において、キャピラリープレッシャーオー
バーシュートと水みちの形成は、直接的な関係があることが示された。雪試料の粒子直径の大きさ
は、水侵入圧やキャピラリープレッシャーオーバーシュートの形成の有無、水みちの形成に対して、
大きく関係していることが示された。 
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また、今回の実験結果に対して、土壌物理学の分野で提案された水みち形成の臨界条件の式を用
いて、乾燥した雪における水みち形成の臨界条件を議論し、以下の結果を得た。 
 
・乾燥した砂の水みち形成に関する供給水フラックスと飽和透水係数の関係式と、マトリックポ
テンシャルの鉛直勾配の式の両方の式は、乾燥した雪の場合の水みち形成についても判別する
ことが可能であった。 
 
・供給水フラックスと飽和透水係数の関係式は、土壌の場合と同様に粒径の比較的小さな雪試料
における均一な浸透を判別することが出来ず、乾燥した雪での水みち形成の予測に使用する事
は出来なかった。 
 
・Javaux et al., 2005 により提案された浸潤前線先端の毛管力による浸潤前線の安定化作用を考
慮した水みち形成の臨界条件を示す理論式は、今回の実験結果の臨界条件を判別することが可
能であり、乾燥した雪の水みち形成の判別に対して、乾燥した砂と同様に適応可能であること
が示された。 
 
・乾燥した雪と砂とで、同程度の水侵入圧や粒子直径を持つ場合、表面張力による浸潤前線の安
定化作用は、砂中の浸潤前線に対するよりも雪中の浸潤前線に対して、大きく作用することが
示された。 
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 第 5章 凹凸を伴う層境界を持つ積雪内における水分移動の数値実験 
 
 
5.1 概要 
 
本章の目的は、止水面として機能する積雪内の層境界が凹凸を伴っている場合の、水みちの形成
条件を明らかにすることである。そして、水みちの幅や水みち中の鉛直方向の水フラックスが、何
にどのような影響を受けるのかを明らかにすることである。室内実験や野外観測によりこれを明ら
かにすることは非常に困難であることから、数値計算により積雪内の水分移動を再現した。凹凸を
伴う層境界を持つ積雪内における、水分移動の鉛直 2 次元定常数値計算を行い、数値計算に使用す
る各変数の値を変化させた場合の計算結果の違いから、層境界の滞水効果や凹凸が、水みちの形成
に与える影響を考察する感度実験を実施した。 
 
 
5.2 手法 
 
積雪表面に一定フラックスで水を供給した際の積雪内の水分移動を、鉛直 2 次元のリチャーズ式
による数値計算モデル(Richards, 1931)を用いて計算した。雪えくぼに代表される止水面の凹凸は 3
次元形状を持っていることから、自然積雪内の水分移動の特性を適切に把握するには 3 次元の数値
計算を実施する必要がある。しかし、積雪内の水分移動の 3 次元計算には莫大な計算時間を必要と
することから、今回は鉛直 2 次元で近似した水分移動の数値計算を実施した。用いる変数のうち 1
つだけ変化させた場合、水分移動の計算結果に、どのような違いが生じるかを考察する感度実験を
実施した。各積雪層の粒径および密度を変化させることで、各積雪層の水分特性曲線関数および飽
和透水係数を変化させ、層境界の滞水効果を変化させた。凹凸の振幅の波高や波長を変化させるこ
とで、凹部への水の集中を変化させた。また、供給する水フラックスの大きさについても変化させ
た。積雪層の粒径と密度との関係、および、それらと凹凸の波高や波長との関係には何らかの関係
が存在することが推定されるが、ここではそれらの関係を考慮せず、独立に変化させた。  
雪えくぼによる水みちでは、積雪層が含水することで、雪粒子が成長するとともに、積雪層の圧
密速度の増加によって、層境界の凹凸の波高、積雪密度が変化する。これらの時間変化により、形
成する水みちは時間非定常な振る舞いを示す事が想定される。本研究では、各変数が水みちの形成
に与える影響を正確に把握することを目的と考え、粒径や凹凸の波高、積雪密度の時間変化を考慮
しなかった。水を含む積雪と水を含まない積雪とでは、水分移動過程が大きく異なっていることが
示されているが(吉田, 1965; Katsushima et al., 2013)、その数値計算手法は確立されていないことから、
水を含まない積雪への水分移動は今回の計算の対象とせず、初期状態で水を含む積雪での水分移動
を対象とした。 
 
 
5.2.1 水分移動の数値計算モデル 
 
不飽和積雪内における水分移動のフラックスを、以下の(5.1)式および(5.2)式で示されるバッキン
ガム・ダルシー則により求めた。 (5.1) 式は鉛直方向の水フラックス𝐹𝐹𝑧𝑧 )s(m -1⋅ を、 (5.2) 式は水
平方向の水フラックス𝐹𝐹𝑥𝑥 )s(m -1⋅ を示している。これらの式は、鉛直方向へは重力と間隙中の圧力
勾配により、水平方向へは圧力勾配により水分が移動することを示している。2 次元の水分移動の
連続式は、以下の(5.3)式で示される。 
65 
 
 𝐹𝐹𝑧𝑧 = − 𝐾𝐾 �𝜕𝜕ℎ𝜕𝜕𝑧𝑧 + 1� (5.1) 
 
𝐹𝐹𝑥𝑥 =  −𝐾𝐾�𝜕𝜕ℎ𝜕𝜕𝑥𝑥� (5.2) 
 
𝜕𝜕𝐹𝐹𝑍𝑍
𝜕𝜕𝑧𝑧
+ 𝜕𝜕𝐹𝐹𝑥𝑥
𝜕𝜕𝑥𝑥
+ 𝜕𝜕𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕
= 0 (5.3) 
 
𝑧𝑧は上向きを正とした深さを示しており、𝑥𝑥は右向きを正とした水平方向の長さを示している。𝐾𝐾 は
不飽和透水係数 )s(m -1⋅ 、 ℎはマトリックポテンシャル水頭(m)であり、積雪の間隙中の水圧と空気
圧との圧力の差を表すマトリックポテンシャルを水頭の単位に換算したものである。また、𝑡𝑡は時間、
𝜃𝜃は体積含水率をそれぞれ示している。不飽和積雪ではマトリックポテンシャル水頭ℎは負の値を持
っており、含水率が高いほどマトリックポテンシャル水頭は高い値となる。 
  体積含水率𝜃𝜃の時間変化は、水分フラックスの(5.1)式および(5.2)式を、連続式の(5.3)式に代入して
得られる体積含水率𝜃𝜃とマトリックポテンシャル水頭ℎが混在するリチャーズ式(Richards, 1931; 
Celia et al., 1990)を用いて計算した。計算に用いたリチャーズ式を(5.4)式に示す。 
 
𝜕𝜕𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕
=  𝜕𝜕
𝜕𝜕𝑧𝑧
�𝐾𝐾 �
𝜕𝜕ℎ
𝜕𝜕𝑧𝑧
+ 1�� + 𝜕𝜕
𝜕𝜕𝑥𝑥
�𝐾𝐾 �
𝜕𝜕ℎ
𝜕𝜕𝑥𝑥
�� (5.4) 
 
時間微分に前進差分を、空間微分に中心差分をとる陽解法による FTCS スキームを用いて(5.4)式
を差分化し、(5.4)式の数値解を求めた。計算領域を直交格子により格子形成し、空間刻み幅は、鉛
直方向に対して∆z= 0.005 m、水平方向に対して∆x = 0.01 m とした。直交格子を用いるため、層境
界は階段近似となる。 
各計算格子のマトリックポテンシャル水頭 h は、体積含水率𝜃𝜃とマトリックポテンシャル水頭 h
との関係を示す水分特性曲線関数を用いて計算した。計算では、各計算格子の体積含水率𝜃𝜃から飽
和度𝑆𝑆𝑤𝑤と有効飽和度𝑆𝑆𝑒𝑒を求め、求めた有効飽和度𝑆𝑆𝑒𝑒からマトリックポテンシャル水頭 h を求めた。
水分特性曲線関数は、式(5)に示す van Genuchten モデル(van Genuchten, 1980)を用いた。  
 
𝑆𝑆𝑒𝑒 = 𝜕𝜕−𝜕𝜕𝑟𝑟𝜕𝜕𝑠𝑠−𝜕𝜕𝑟𝑟 = 𝑆𝑆𝑤𝑤−𝑆𝑆𝑖𝑖1−𝑆𝑆𝑖𝑖 = [1 + (−𝛼𝛼ℎ)𝑛𝑛]−𝑚𝑚 (5.5) 
 
有効飽和度𝑆𝑆𝑒𝑒を求めるのに必要な残留飽和度𝑆𝑆𝑖𝑖 は、Colbeck（1974）及び Coléou and Lesaffre （1998）
の測定結果より、𝑆𝑆𝑖𝑖 = 0.07 を使用した。残留含水率𝜃𝜃𝑟𝑟 は残留飽和度𝑆𝑆𝑖𝑖 のときの体積含水率に、ま
た、飽和含水率𝜃𝜃𝑠𝑠 は飽和度𝑆𝑆𝑤𝑤 = 1 のときの体積含水率に対応している。 
(5.5)式中の係数𝛼𝛼、n の各値は、以下の (5.6)式および(5.7)式に示す Yamaguchi et al. （2012）の式
を用いて、積雪層の粒径𝑑𝑑 (m)と積雪乾雪密度𝜌𝜌𝑠𝑠 )m(kg -3⋅ の値から推定した。係数𝑚𝑚の値は、van 
Genuchten (1980)より、𝑚𝑚 = 1 − 1 𝑛𝑛⁄  の関係を用いて求めた。Yamaguchi et al. （2012）は、しまり
雪では係数nの値は、粒径と密度に関係しないことを示している。そのため、Yamaguchi et al. （2012）
の係数 n の実験結果と、実験に用いた雪試料の粒径を参考に、𝑑𝑑 < 0.5 mm の場合には係数𝑛𝑛 = 5.0
として、粒径と密度によらず一定の値を用いた。  
 
𝛼𝛼 = 4.4 × 106 �𝜌𝜌𝑠𝑠
𝑑𝑑
�
−0.98
 (5.6) 
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�
𝑛𝑛 = 1.0 + 2.7 × 10−3 �𝜌𝜌𝑠𝑠
𝑑𝑑
�
0.61      𝑑𝑑 ≥ 0.5 mm
𝑛𝑛 = 5.0                                               𝑑𝑑 < 0.5 mm (5.7) 
 
これらの式により得られる係数𝛼𝛼、n は、排水曲線を表す係数である。今回の数値実験では、水の供
給開始後の積雪内の水分移動を計算するものであることから給水過程となるため、給水曲線に対す
る係数𝛼𝛼、n の値を使用する必要がある。しかし、これらの値を得る手法がないため、排水曲線に対
する係数𝛼𝛼、n の値をそのまま使用し、水分特性曲線関数のヒステリシスは無視した。  
各計算格子の不飽和透水係数𝐾𝐾 )s(m -1⋅ は、Mualem (1976)の不飽和透水係数推定のための理論的
なモデルに基づいて開発された Mualem-van Genuchten モデル(van Genuchten, 1980)を用いて、各計算
格子の飽和透水係数 𝐾𝐾𝑠𝑠 )s(m -1⋅ と有効飽和度𝑆𝑆𝑒𝑒より計算した。計算格子間の不飽和透水係数は、
フラックス上流側の計算格子の不飽和透水係数を用いた(白木, 2007)。 
 
𝐾𝐾 = 𝐾𝐾𝑠𝑠𝑆𝑆𝑒𝑒𝑙𝑙 �1 − �1 − 𝑆𝑆𝑒𝑒1 𝑚𝑚⁄ �𝑚𝑚�2 (5.8) 
 
(5.8)式の係数𝑙𝑙について Yamaguchi et al. （2010）は、雪質や密度、粒径などにより係数𝑙𝑙の値が変
化する可能性があることを示唆している。しかし、積雪における最適な係数𝑙𝑙を求めた研究事例がな
いため、本研究では Mualem(1976)が土壌の不飽和透水係数の測定値から経験的に求めた値である𝑙𝑙 
= 0.5 を用いた。  
飽和透水係数 𝐾𝐾𝑠𝑠 )s(m -1⋅ は、(5.9)式に示す Calonne （2012）の式を用いて、粒子半径𝑟𝑟 (m)と
積雪乾雪密度𝜌𝜌𝑠𝑠 )m(kg -3⋅ の値から推定した。式中の𝜌𝜌𝑤𝑤は水の密度 )m(kg -3⋅ を、𝜇𝜇𝑤𝑤は水の粘性係
数(Pa s)をそれぞれ示している、 
 
𝐾𝐾𝑠𝑠 = (𝜌𝜌𝑤𝑤𝑔𝑔𝜇𝜇𝑤𝑤 )3.0𝑟𝑟2exp (−0.0130𝜌𝜌𝑠𝑠)   (5.9) 
 
この式は、Shimizu（1970）による飽和透水係数の式から求めた飽和透水係数の推定値が、飽和透水
係数の測定値に対して過小評価となることを指摘した上で、測定値に適合するように Shimizu 式を
改良したものである。 
 
 
5.2.2 計算条件 
 
計算領域の模式図を図 5.1 に示す。積雪表面に一定フラックスで水を供給した。計算領域内の上
部に粒径の小さな積雪層を与え、下部にこれより粒径の大きな積雪層を与え止水面を表現した。こ
の 2 つの積雪層の層境界に、あらかじめ正弦波の凹凸を与えた。凸部の頂点の位置は積雪表面から
0.05 m の位置となるよう設定した。  
表 5.1 に感度実験で変化させた各変数と、その変数の値を示した。表中の下線で示した値は、感
度実験の基準とするコントロールランで使用した変数の値である。 
粒径と密度の値は、清水(1970)の飽和透水係数の測定に用いられた雪試料の値の範囲を参考に、
それらの値の関係が自然積雪において存在し得る値を設定し、粒径が著しく小さい状況や、密度の
低い状況を考慮しなかった。上部の積雪層の粒径𝑑𝑑1が、下部の積雪層の粒径𝑑𝑑2よりも常に小さな値
となるように変数の値を設定した。基準の値として𝑑𝑑1 = 0.2 mm および𝑑𝑑2 = 1.0 mm を設定し、𝑑𝑑1を
0.2 mm から 0.9 mm の範囲で、𝑑𝑑2を 0.3 mm から 1.0 mm の範囲で設定した。密度𝜌𝜌は乾雪密度で与
え、上部および下部の積雪層ともに 400 kg･m-3を基準の値として与え、300 kg･m-3から 500 kg･m-3
の範囲で設定した。 
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表 5.1 計算に使用した変数の各値。下線で示す値は、コントロールランで使用した値を示す。 
 
 
 
 
 
 
図 5.1 計算領域の模式図。図中の各記号は、感度解析で変化させた変数を表している。 
 
 
凹凸の波高と波長は、雪えくぼなどの積雪表面で観測された凹凸の波長と波高の範囲を参考に設
定した。高橋（1940）の観測では、積雪表面の凹凸の波長が 0.28～1.2 m、波高が 0.01～0.1 m の範
囲を、納口（1984）の観測では、波長が 0.048～1.07 m の範囲を示している。一方で Sommerfeld et al. 
(1994)や Williams et al. (1999)では、波長約 6 m の凹凸を示している。これらの観測結果に基づき、
波高𝐻𝐻 = 0.05 m、波長𝜆𝜆 = 1.0 m を基準の値として、波高は 0.01 m から 0.1 m の範囲で、波長は 0.2 m
から 6.0 m の範囲で変化させた。 
供給する水フラックス𝐹𝐹𝑠𝑠𝑟𝑟𝑠𝑠.は、通常の降雨や融雪により発生する水フラックスの大きさを想定し、  
2.0 mm･hr.-1を基準として、0.5 mm･hr.-1から 10.0 mm･hr.-1の範囲で設定した。 
計算の初期条件として、全ての計算格子のマトリックポテンシャル水頭をℎ = -2.0 m と与えた。
これを含水率であらわすと、残留含水率𝜃𝜃𝑟𝑟に限りなく近い値となっており、初期条件における含水
率は体積含水率で 3～5 %、重量含水率で 6～14 %である。今回の計算モデルでは、残留飽和度𝑆𝑆𝑖𝑖を
一定の値として与えたことから、設定する密度が大きいほど残留含水率および初期含水率が大きく
なっている。 
境界条件は、積雪表面を流入境界として水を一定フラックスで計算領域に流入させた。流出境界
にあたる積雪底面は、(5.1)式に示したリチャーズ式の鉛直マトリックポテンシャル勾配をゼロとし
て与え、重力の効果のみにより計算領域から水を排出した。計算領域の左右の側面は、サイクリッ
ク境界条件で接続した。  
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 5.3 結果と考察 
 
5.3.1 コントロールランの計算結果 
 
図 5.2 に、感度実験のコントロールランにおける、有効飽和度𝑆𝑆𝑒𝑒の鉛直２次元分布の計算結果を、
水の供給開始からの経過時間ごとに示す。層境界上部の積雪層では、層境界に到達した水分が滞水
する様子が算定されており、時間の経過とともに飽和度が高くなる様子が算定された。供給開始か
ら 15 時間後の時点までは、有効飽和度が非常に高い含水状態が算定されていたにもかかわらず、層
境界下部の積雪層への水分移動は算定されなかった。その後 18 時間後以降では、層境界の凹部を中
心として、下部積雪層への水分移動が算定された。コントロールランでは、上部積雪層の粒径に対
して 0.2 mm と小さな値を与えており、これに起因して止水面上部における滞水効果が非常に大き
くなったことから、層境界下部の積雪層への水分移動が算定されるまでに多大な時間を要したと推
測される。 
下部積雪層では、水分移動が水平方向に一様ではなく、水が一部に集中して移動する水みちが算
定された。これに伴い、層境界の凹部と凸部では下部積雪層の水分移動が大きく異なり、20 時間後
の時点で凹部の下部積雪層では計算領域下部まで水分移動の先端部が到達しているにもかかわらず、
凸部の下部積雪層での先端部の前進は、層境界から 0.02 m 程度であった。また、上部積雪層では有
効飽和度が 1 に近い含水状態になっているにもかかわらず、下部積雪層では有効飽和度が 0.1 を下
回る含水状態が算定された。 
20 時間後以降では、形成した水みちが時間の経過に伴って水平方向に拡大する振る舞いが見られ
た。これはダルシー則を計算に適用したことに起因しており、水みちとその外側の乾燥した領域と
の水平方向の水分量の勾配に伴うマトリックポテンシャル勾配により水平方向の流れが形成され、
水みちが拡大している。そのため、水みちの幅は水の供給開始からの経過時間により異なっていた。 
次に、水平方向に不均一な水分移動の形成状況を詳細に確認するために、層境界を挟んだ鉛直方
向の水フラックスの分布と時間変化を確認した。層境界にあたる各計算格子間の鉛直方向の水フラ
ックス𝐹𝐹𝑧𝑧 と積雪表面の供給水フラックス𝐹𝐹𝑠𝑠𝑟𝑟𝑠𝑠. との比𝑅𝑅𝐹𝐹 =  𝐹𝐹𝑧𝑧 𝐹𝐹𝑠𝑠𝑟𝑟𝑠𝑠. ⁄  の時間変化を図 5.3 に示した。
図 5.3 では、 𝑥𝑥 = 0.3 m、0.4 m および凹部の中心にあたる 0.5 m の位置における比の値を示してい
る。また水の供給開始から 48 時間後における、𝑅𝑅𝐹𝐹の水平分布を図 5.4 に示す。図 5.4 では、各計算
格子での𝑅𝑅𝐹𝐹を点で、𝑅𝑅𝐹𝐹を層境界の格子が同一の高さにある格子で平均化したものを太実線で示した。
𝑅𝑅𝐹𝐹は、層境界の凹凸による水の集中や発散の度合いを示しており、𝑅𝑅𝐹𝐹 = 1 を基準として、これを上
回る場合には水平方向の流れによる水の集中が発生していることを、下回る場合には水平方向の流
れによる水の発散が発生していることを示している。  
図 5.4 の水平分布では、𝑅𝑅𝐹𝐹が水平方向に対して振動しながら段階的に変化している。図 5.3 に示
した時間変化では、数値解は振動を伴っていないことから、数値解の時間発展は安定であり、この
段階的な変化は、直交格子による階段近似で近似した層境界の計算格子の鉛直刻み幅が粗いことに
依存して発生したものとみられる。 
  
69 
 
  
図 5.2 コントロールランにおける、水の供給開始からの経過時間毎の有効飽和度𝑺𝑺𝒆𝒆の鉛直 2次元分
布の計算結果。𝒛𝒛は深さ方向を、𝒙𝒙は水平方向を、 𝒛𝒛 = 𝟎𝟎 𝐦𝐦は積雪表面を示している。 
 
 
図 5.3 では、下部積雪層への水分移動が算定された 18 時間後以降に、𝑅𝑅𝐹𝐹が増加し、その後一定の
値へと漸近し、層境界を挟んだ鉛直方向の水フラックスはほぼ定常状態となっていることが分かる。
図 5.3 および図 5.4 より、𝑅𝑅𝐹𝐹は凹凸の水平方向の位置によって著しく異なり、凹部の中心部で大き
な値に、また、凹部中心部から離れるほど小さな値となる傾向が見られた。特に凹部中心部では、
表面に供給した水フラックスの 4 倍程度の鉛直方向の水フラックスが算定されており、著しい水の
集中が算定された。この様な、層境界を挟んだ鉛直方向の水フラックスの凹部と凸部での著しい差
により、下部積雪層での鉛直下方の水分移動に不均一性が生まれ、結果として層境界の凹部を中心
として水みちが形成されたと考えられる。 
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図 5.3 コントロールランにおける、層境界を鉛直方向に横切る水フラックス𝑭𝑭𝒛𝒛 と積雪表面の供給
水フラックス𝑭𝑭𝒔𝒔𝒔𝒔𝒔𝒔. との比𝑹𝑹𝑭𝑭の、層境界の各位置での時間変化。 
 
 
 
 
図 5.4 コントロールランにおける水の供給開始から 48時間後の、𝑹𝑹𝑭𝑭の水平分布。点は各計算格
子の𝑹𝑹𝑭𝑭を、太実線は同一高さの計算格子で𝑹𝑹𝑭𝑭を平均化した𝑹𝑹𝑭𝑭を、破線は𝑹𝑹𝑭𝑭 = 𝟏𝟏 を示している。ま
た、凹部中心での𝑹𝑹𝑭𝑭を𝑹𝑹𝑭𝑭𝑭𝑭として、𝑹𝑹𝑭𝑭 ≥ 𝟏𝟏となる幅を𝑾𝑾𝑭𝑭として示している。 
 
 
これらの計算結果が示すように、水みち中の鉛直方向の水フラックスは、時間の経過によって一
定の値へと漸近するため、水の供給開始からの経過時間によって異なり、凹部中心からの水平位置
によっても異なる。水みちの幅は、時間の経過に伴って水平方向に拡大するため、水の供給開始か
らの経過時間によって異なる。また、𝑅𝑅𝐹𝐹の値は前述の様に階段近似を用いたことによる計算誤差が
生じていた。そこで、感度実験の水分移動の違いを客観的に比較し、考察するために、同一の高さ
にある格子同士で𝑅𝑅𝐹𝐹を平均化した𝑅𝑅𝐹𝐹の値を求め、𝑅𝑅𝐹𝐹の値が、ほぼ定常状態に至った時点の𝑅𝑅𝐹𝐹を用
いて、比較のための指標を作成した。1 時間前からの𝑅𝑅𝐹𝐹の変化率が 0.1 %を下回った場合を、ほぼ定
常状態に至ったとみなす判断条件として用いた。このときの、凹部中心での𝑅𝑅𝐹𝐹を水みち中の鉛直方
向の水フラックスの大きさを表す指標𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹とし、𝑅𝑅𝐹𝐹が 1 を超える水平方向の幅を水みちの太さを表
す指標𝑊𝑊𝐹𝐹 (m)として使用した。これらの指標を以後の感度実験の解析に用いた。 
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5.3.2 感度実験の結果 
 
コントロールランで用いた変数の値から、表 1 に示した各変数の値に、それぞれ１つだけ変化さ
せた場合の、凹部中心での𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹と、 𝑅𝑅𝐹𝐹 が 1 を超える水平方向の幅𝑊𝑊𝐹𝐹の計算結果を、変数の種類ご
とにまとめたものを図 5.5 に示す。 
図 5.5 より、どの計算条件においても凹部中心での𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹は 1 を超えており、止水面として機能する
層境界に凹凸が存在する条件では、程度の差はあるが常に凹部への水の集中が発生することが分か
る。 
 
 
5.3.2.1 積雪層の粒径と密度の影響 
 
図 5.5a)および b)に、上部積雪層の粒径𝑑𝑑1および、下部積雪層の粒径𝑑𝑑2を変化させた場合の計算結
果を示す。計算結果より、上部粒径が小さい場合や、下部粒径が大きい場合など、上下の積雪層の
粒径の差が大きい場合には、𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹は大きく𝑊𝑊𝐹𝐹は小さくなる傾向が見られた。このことは、上下の積
雪層の粒径の差が大きいほど、凹部への水の集中が大きいことを示している。今回のモデルでは、
積雪層の密度が一定の値の場合には、粒径が小さいほど、同じマトリックポテンシャルに対する水
の飽和度が大きくなるように、(5.6)式および(5.7)式に示す水分特性曲線の係数により特徴づけられ
ている。そのため、上下の積雪層の粒径の差が大きいほど水分特性曲線の違いにより滞水効果が大
きくなる。その結果として、凹部への水の集中が大きくなり、𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹は大きくなったと推測される。  
また、上下の積雪層の粒径の差が小さい場合、𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹は 1 に近づき𝑊𝑊𝐹𝐹は大きくなる傾向があった。
このことは、上下の積雪層の粒径の差が小さいときには、凹部への水の集中は小さく、水みちがで
きたとしても、その不均一性は顕著でなく、水みちの幅も大きくなると考えられる。 
図 5.6 に、上下の積雪層の粒径を 1 つのみ変えるのではなく、それぞれ変化させた場合の計算結
果を示す。下部積雪層の粒径が 1.0 mm の場合、上部積雪層の粒径が 0.6 mm よりも小さくし、上下
の積雪層の粒径の差を 0.4 mm よりも大きくした場合に、大きな𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹の値が算定された。一方で、下
部積雪層の粒径が 0.5 mm の場合、上下の積雪層の粒径の差が 0.1 mm でも、大きな𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹の値が算定
された。このことは、下部積雪層の粒径が小さい場合には、上下の積雪層の粒径の少しの差で、水
の集中が大きく変化することを示している。一方で、下部積雪層の粒径が 0.4 mm 以下の場合には、
上下の積雪層で粒径の差が存在していても𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹は小さく、水の集中は顕著ではなかった。このこと
は、粒径が比較的小さな積雪層同士の層境界では、凹部への水の集中が小さく、水みちが形成され
にくいことを示している。 
図 5.5c)および d)に、上部積雪層の密度𝜌𝜌1および、下部積雪層の密度𝜌𝜌2を変化させた場合の計算結
果を示す。密度を変化させた場合では、上部積雪層の密度𝜌𝜌1が下部積雪層の密度𝜌𝜌2より小さいほど、
𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹は大きくなる傾向が見られたが、その変化の程度は小さく、粒径を変化させた場合ほど顕著な
差は発生しなかった。一方で、𝑊𝑊𝐹𝐹 については、変化が全く見られなかった。これは今回使用した
水分特性曲線の係数が、密度の違いよりも粒径の違いによって顕著に変化することに起因している。 
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図 5.5 コントロールランで用いた変数の値から、変数を 1つのみ変化させた時の、凹部中心での
𝑹𝑹𝑭𝑭𝑭𝑭（左図）と、水平方向の幅𝑾𝑾𝑭𝑭（右図）の計算結果。図中の黒塗りの点はコントロールランの計
算結果を示している。 
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図 5.6 上下の積雪層の粒径を変化させた場合の計算結果。a)は𝑹𝑹𝑭𝑭𝑭𝑭の計算結果を、b)は𝑾𝑾𝑭𝑭の計算
結果を示している。 
 
 
5.3.2.2 積雪層境界の凹凸の影響 
 
図 5.5e)および f)に層境界の凹凸の波高𝐻𝐻を、図 5g)および h)に波長𝜆𝜆を変化させた場合の計算結果
を示す。凹凸の波高𝐻𝐻が大きいほど、𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹は大きく 𝑊𝑊𝐹𝐹は小さくなっており、凹凸の波高は水の集中
に対して顕著な影響を与えていた。一方で波高𝐻𝐻を 0.01 m と小さくした場合、𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹は 2 を下回って
おり、水の集中は小さかった。このことは、層境界の滞水効果が大きい積層状況においても、凹凸
の波高が小さい場合には、凹部への水の集中が小さく、水みちが形成されにくいことを示している。
𝑊𝑊𝐹𝐹については、波高が小さいほど𝑊𝑊𝐹𝐹が大きくなる傾向が見られたが、上下の粒径を変化させた場
合ほどの効果はなかった。 
また、凹凸の波長𝜆𝜆を短くするほど、𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹は大きく𝑊𝑊𝐹𝐹は小さくなっており、凹凸の波長についても
水の集中に対して顕著な影響を持っていた。特に波長が 0.2 m 程度と短い場合に、水の集中が顕著
であった。一方、波長を 6.0 m と長くした場合でも、𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹の値は 1 を上回っており、凹凸の波高があ
る程度存在する場合には、凹凸の波長が著しく長くても、凹部への水の集中が発生する事が分かる。
しかし、波長が短い場合に比べて水の集中の程度は小さく、水みちが形成されにくい傾向があるこ
とが分かる。また波長を長くすることにより、𝑊𝑊𝐹𝐹はほぼ線形に増加しており、波長は形成する水み
ちの幅に顕著な影響を与えることが示唆される。 
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図 5.7  積雪層境界の凹凸の波長𝝀𝝀と波高𝑯𝑯を変化させた場合の計算結果。a)は𝑹𝑹𝑭𝑭𝑭𝑭の計算結果を、
b)は𝑾𝑾𝑭𝑭の計算結果を示している。 
 
 
図 5.7 に凹凸の波高と波長を、それぞれ変化させた場合の計算結果を示す。図 5.5 と同様に、凹凸
の波高が大きいほど波長が短いほど、𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹は大きく𝑊𝑊𝐹𝐹は小さくなる傾向が見られた。波高を 0.1 m
と大きくした場合、どの波長においても𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹は 5 を超える大きな値が算定されており、凹部への顕
著な水の集中が見られた。また、波高を 0.01 m と小さくした場合、どの波長においても𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹は 2 以
下となっており、凹部への水の集中は小さかった。凹凸の波長や波高を変化させた場合の𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹の変
化は、波長を変化させた場合の変化よりも、波高を変化させた場合の方が、顕著に変化していた。
このことは、凹凸の波長よりも波高の方が、層境界の凹凸による水の集中効果に対して、大きな影
響を持っていることを示している。 
一方で、図 5.7a)の波高 0.1 m、波長 0.2 m における𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹が、波高 0.1 m、波長 0.5 m の𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹よりも小
さな値となっていたり、図 5.7b)の波長 6 m、波高 0.03 m の𝑊𝑊𝐹𝐹が、波長 6 m、波高 0.01 m の𝑊𝑊𝐹𝐹より
も大きくなっていたように、波高が大きいほど波長が短いほど、𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹が大きく𝑊𝑊𝐹𝐹が小さくなる傾向
に従わない計算結果が算定されている。このような振る舞いは、前述の直交格子による境界の階段
近似の刻み幅に起因した誤差により生じたものと考えられる。特に、波長が短く波高が大きい場合
や、波長が長く波高が小さい場合に、この計算誤差が生じやすいと考えられる。 
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5.3.2.3 供給水フラックスの影響 
 
 図 5.5i)および j)に、積雪表面の供給水フラックスの大きさを変化させた場合の計算結果を示す。
設定したフラックスの範囲では、𝑅𝑅𝐹𝐹𝐹𝐹および𝑊𝑊𝐹𝐹ともに、ほとんど変化が見られなかった。リチャー
ズ式に基づいて考えた場合、供給水フラックスの大きさは、積雪内の含水率やマトリックポテンシ
ャルに直接的な関係を持っていることから、凹部への水の集中に対して影響を与えることが示唆さ
れる。しかし、設定した供給水フラックスの大きさは、雪の飽和透水係数と比較して桁違いに小さ
く、凹部への水の集中にほとんど差が生じなかったものと考えられる。 
 
5.4 まとめ 
 
凹凸を伴う止水面として機能する層境界を持つ積雪内における水分移動の鉛直 2 次元定常数値計
算を行った結果、水みちによる水平方向に不均一な水分移動が再現された。 数値計算に使用する各
変数の値を変化させた場合の計算結果の違いから、層境界の滞水効果や凹凸が、水みちの形成に与
える影響を考察した結果、以下の知見を得た。 
 
・粒径の細かい積雪層が粒径の粗い積雪層に上載する積層状態において、上下の積雪層の粒径の差
が大きい場合や、層境界の凹凸の波高が大きく波長が短い場合には、凹部への水の集中が大きく、
水みちが形成されやすい傾向があった。 
 
・上下の積雪層の粒径に差があったとしても、それらの粒径が比較的小さな場合や、凹凸の波高が
小さい場合、凹凸の波長が長い場合には、凹部への水の集中が形成するが、集中の程度は小さく、
水みちが形成されにくい傾向があった。 
 
・形成する水みちの幅は、凹凸の波長が長い場合や上下の積雪層の粒径の差が小さい場合に、水み
ちの幅が大きくなる傾向があり、特に凹凸の波長に対して顕著な影響を受けていた。 
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 第 6章 結論 
 
本研究では、北陸地方の積雪での止水面と水みちの形成が積雪層構造の変化に与える効果を示す
ことと、積雪内の水みちの形成過程や形成条件を明らかにすることを目的として研究を行い、以下
の結論を得た。 
 
水平方向に均一な水分移動を考慮した積雪数値モデルを構築し、積雪期間を通して降雨や融雪が
発生する北陸地方の積雪を対象として、積雪の再現実験を行った。積雪断面観測によって得られた
積雪層構造の観測結果と計算結果とを比較し、実際の自然積雪における不均一な水分移動の形成状
況について考察した。そして、止水面と水みちの効果を表現する簡易な数値モデルを構築して積雪
数値モデルに取り入れ、その効果について評価することで、止水面と水みちが積雪層構造へ与える
影響について推測し、積雪数値モデルにおいて考慮すべき止水面と水みちの過程について、検討を
行った。検討の結果、積雪期前半においては、乾燥した積雪層へ水が浸透する際の浸潤前線の先端
部で形成される止水面からの水みちが、積雪層構造の形成に大きな影響を与えていることを示唆し
た。以後の積雪内の水分移動と積雪層構造の形成に大きな影響を与えることから、特に重要な水み
ちの過程であることを示めした。また、積雪期後半においては、粒径の異なる積雪層の境界におい
て形成される止水面や、積雪層と氷板の境界において形成される止水面からの水みちが、積雪層構
造の形成に大きな影響を与えていることを示した。 
 
土壌の分野で明らかにされた止水面と水みち形成の過程の理論の調査の結果、水侵入圧による水
の浸透の阻害過程は、浸潤前線先端の透水性や含水率、マトリックポテンシャルを支配し、更には、
浸潤前線後面の含水率やマトリックポテンシャルの振る舞いを支配していることから、この阻害過
程は、乾燥した土壌での水みちの形成や発達、保存の過程に対して直接的な関係があることを示唆
した。また、積雪を構成する雪粒子の粒径は、水侵入圧による浸透の阻害過程が顕著に表れる砂が
持つ粒径と非常に近く、物理的には同じ現象であると考えることができることを示唆した。そして、
乾いた単一積雪層への浸透の先端部である浸潤前線における止水面は、水侵入圧による水の阻害過
程によって形成され、また、この止水面からの水みちの形成や発達は、浸潤前線の不安定性によっ
て説明することができることを示唆した。 
 
乾燥した積雪での浸透実験を行った結果、比較的粒径の大きな雪試料において、水侵入圧による
水の浸透の阻害過程が存在することを示した。また、キャピラリープレッシャーオーバーシュート
と水みちの形成は、直接的な関係があることを示した。雪試料の粒子直径の大きさは、水侵入圧や
キャピラリープレッシャーオーバーシュート、水みちの形成に対して大きく関係していることを示
した。乾燥した雪への浸潤前線では、同程度の水侵入圧や粒子直径を持つ乾燥した砂における表面
張力による浸潤前線の安定化作用よりも、大きな安定化作用を持つことを示した。浸潤前線先端の
毛管力による浸潤前線の安定化作用を考慮した水みち形成の臨界条件を示す理論式は、乾燥した雪
の水みち形成の判別に対して、適応可能であることを示唆した。 
 
凹凸を伴う層境界を持つ積雪内における、水分移動の鉛直 2 次元定常数値計算を行い、数値計算
に使用する各変数の値を変化させた場合の計算結果の違いから、層境界の滞水効果や凹凸が、水み
ちの形成に与える影響を考察した。上部積雪層の粒径が下部積雪層の粒径よりも小さく、それらの
差が大きいときに水みちの形成が顕著であった。また、波高が大きく波長が短い場合に、水みちの
形成が顕著であった。凹凸の波高が著しく小さい場合や波長が著しく長い場合でも、凹部への水の
集中が算定されたが、集中の程度は小さく、水みちが形成されにくい傾向があった。形成する水み
ちの幅は、凹凸の波長が長い場合や上下の積雪層の粒径の差が小さい場合に、水みちの幅が大きく
なる傾向があり、特に凹凸の波長に対して顕著な影響を受けていた。 
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支援を受けました。ここに深く感謝の意を表します。土木研究所雪崩・地すべり研究センター池田
慎二氏には、本研究に対して議論を頂くとともに、積雪に関する幅広い知識と、調査手法について
教授頂きました。ここに感謝の意を表します。長岡技術科学大学の皆様、特に水文気象研究室の皆
様には、日頃の議論を通じて多くの知識や示唆を頂いたことに、感謝の意を表します。 
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